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Aerozol atmosferyczny jest waz˙nym składnikiem atmosfery, gdyz˙ wpływa na bilans
radiacyjny, a co za tym idzie na klimat Ziemi, w wyniku bezpos´redniego oddziaływa-
nia cza˛stek z promieniowaniem, a takz˙e pos´rednio, poprzez modyfikacje˛ własnos´ci
mikrofizycznych chmur. Do precyzyjnego okres´lenia roli aerozolu w procesach klima-
tycznych, ze wzgle˛du na obserwowane duz˙e zmiany zawartos´ci aerozolu w atmosfe-
rze, niezbe˛dny jest monitoring grubos´ci optycznej aerozolu prowadzony w duz˙ej skali
przestrzennej. Zmiany ilos´ci aerozolu w atmosferze, a takz˙e jego kompozycji, wia˛z˙a˛
sie˛ zarówno z emisjami naturalnymi, jak i antropogenicznymi. W drugim przypadku
szczególna˛ role˛ odgrywaja˛ aglomeracje miejskie, które odpowiadaja˛ za duz˙e emisje
cza˛stek oraz znaczne modyfikacje składu aerozolu atmosferycznego.
Monitoring grubos´ci optycznej aerozolu na duz˙ych obszarach moz˙e byc´ prowa-
dzony przy zastosowaniu detektorów satelitarnych. Teledetekcyjne badania własnos´ci
optycznych aerozolu atmosferycznego wia˛z˙a˛ sie˛ jednak z szeregiem problemów i ogra-
niczen´, a jedna˛ z najwaz˙niejszych trudnos´ci jest koniecznos´c´ oszacowania reflektancji
powierzchni ziemi. W ramach niniejszej pracy opracowana została metoda integracji
danych maja˛ca na celu poprawe˛ algorytmów słuz˙a˛cych do wyznaczania własnos´ci
optycznych powierzchni ziemi, co z kolei przekłada sie˛ na mniejsze błe˛dy w wyzna-
czanej grubos´ci optycznej aerozolu atmosferycznego.
Wykorzystanie danych teledetekcyjnych w celu uzyskania informacji na temat wła-
snos´ci fizycznych aerozolu wia˛z˙e sie˛ z koniecznos´cia˛ uz˙ycia metod odwrotnych. W roz-
dziale 2 przedstawiona została definicja problemu odwrotnego a takz˙e podstawo-
we metody jego rozwia˛zywania. Opisane zostało równanie transferu promieniowania
w atmosferze, pełnia˛ce role˛ tzw. modelu bezpos´redniego w zagadnieniach odwrotnych,
a takz˙e kilka uproszczen´ stosowanych podczas rozwia˛zywania tego równania.
Rozdział 3 zawiera podsumowanie głównych problemów zwia˛zanych z satelitarna˛
teledetekcja˛ aerozolu atmosferycznego. Przybliz˙one zostały równiez˙ najwaz˙niejsze me-
tody wykorzystywane w satelitarnych badaniach aerozolu. Przegla˛d uz˙ywanych algo-
rytmów obejmuje zarówno metody stosowane w przypadku instrumentów poruszaja˛-
cych sie˛ po orbitach biegunowych, jak i tych umieszczonych na satelitach geostacjonar-
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nych. Wyszczególnione i opisane zostały algorytmy wykorzystywane do wyznaczania
własnos´ci aerozolu na podstawie pomiarów wykonywanych przez detektor SEVIRI.
W rozdziale 4 opisana została konstrukcja dwóch autorskich algorytmów słuz˙a˛cych
do wyznaczania własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego. Zaproponowano
dwie róz˙ne metody, 1- i 2-kanałowa˛, oparte na synergii danych satelitarnych pochodza˛-
cych z przyrza˛du SEVIRI, obserwacji naziemnych oraz modeli numerycznych. W oby-
dwu przypadkach do oszacowania rozkładu przestrzennego grubos´ci optycznej aero-
zolu w dniu referencyjnym stosowana jest metoda optymalnej interpolacji. Informacje
na temat AOD w dniu referencyjnym pozyskano z detektora MODIS lub z modeli
MACC lub NAAPS. Po wykonaniu korekcji tła aerozolowego wzgle˛dem naziemnych
pomiarów fotometrycznych wyznaczana jest reflektancja powierzchni w dniu referen-
cyjnym. Uzyskana w ten sposób wartos´c´ współczynnika odbicia podłoz˙a jest naste˛pnie
wykorzystywana do wyznaczania rozkładu przestrzennego AOD w okresie ±10 dni.
Walidacja opracowanych algorytmów przedstawiona została w rozdziale 5. Po-
równanie AOD wyznaczonego na podstawie obserwacji SEVIRI z obserwacjami foto-
metrycznymi wskazuje na dos´c´ dobra˛ zgodnos´c´ wyników. Najmniejsze róz˙nice zano-
towane zostały dla obserwatorium w Belsku, dla obydwu wersji algorytmu. S´rednie
róz˙nice AOD wahaja˛ sie˛ od -0,02 do 0,02, a s´redni bła˛d kwadratowy przyjmuje wartos´ci
0,04-0,05. Dobra˛ zgodnos´c´ zanotowano równiez˙ dla porównania AOD wyznaczonego
dla całego obszaru Polski z danymi z detektora MODIS, zarówno dla przypadków,
w których AOD w dniu referencyjnym pochodziła z detektora MODIS jak i z modelu
MACC. S´redni bias był zwykle niz˙szy niz˙ 0,01, a rms przyjmował wartos´ci z zakresu
0,04-0,06.
Rozdział 6 pos´wie˛cony jest analizie wpływu emisji pochodza˛cych z aglomeracji
miejskich na rozkład przestrzenny własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego,
w konteks´cie metody optymalnej interpolacji. Długookresowe obserwacje grubos´ci
optycznej aerozolu oraz koncentracji cza˛stek pyłu zawieszonego o s´rednicach <10




Atmospheric aerosol is an important component of the atmosphere as it influences
radiative balance and thus the climate of the Earth. Aerosol particles interact directly
with radiation and indirectly they modify the microphysical properties of clouds. In
order to determine the precise role of aerosol in climate processes, taking into account
fluctuations of the amount of aerosol in the atmosphere, it is essential to carry out large
spatial scale monitoring of aerosol optical depth (AOD). Changes in the amount of
atmospheric aerosol and its composition are related to emissions from natural sources
as well as to those of anthropogenic origin. As to the latter, city agglomerations are of
great importance as they emit large amounts of particles and bring about significant
changes in aerosol composition.
Monitoring of aerosol optical depth on a large spatial scale can be performed with the
use of satellite instruments. Remote sensing of atmospheric aerosol optical properties
is related, however, to a number of problems and limitations, of which one of the most
significant difficulties is to estimate surface reflectance. This thesis deals with a method
of data integration that has been developed in order to improve the estimation of values
of surface optical properties and which, in turn, translates into reduced uncertainties
when retrieving aerosol optical depth.
The use of remote sensing data in order to retrieve information on the physical
properties of aerosols entails the necessity of employing inverse methods. In chapter
2 a definition of an inverse problem and basic methods to solve it are presented. In
addition, a radiative transfer equation, which is employed as a forward model, is
described, as are several simplifications used in the process of solving this equation.
Chapter 3 summarises the main substantial problems related to the satellite remote
sensing of atmospheric aerosol. The most important methods used in the satellite
research of aerosol are also described. The review of algorithms provided includes both
methods developed for polar and geostationary satellites. Finally, algorithms designed
for retrieving aerosol properties based on SEVIRI data are listed and characterised.
Chapter 4 discusses the construction of two algorithms designed to retrieve the opti-
cal properties of atmospheric aerosol. These two different, 1- and 2-channel methods,
5
are based on the synergy of satellite data, ground-based measurements and numerical
model outputs. In both cases, an optimal interpolation method was used to estimate
a first approximation of the spatial distribution of aerosol optical depth. Information
on the spatial distribution of AOD on the reference day was derived from the MODIS
instrument or MACC or NAAPS models. Following the correction of the aerosol back-
ground the next step is to estimate surface reflectance on the reference day. The value
of surface reflectance obtained is then used to retrieve spatial distribution of aerosol
optical depth over a period of ±10 days.
A validation of the constructed algorithms is presented in chapter 5. A comparison of
the SEVIRI AOD with sun photometer observations showed quite a good concordance.
The smallest differences, for both methods, were registered for the Belsk station. The
mean bias of AOD was between -0.02 and 0.02 and the root mean square was about
0.04-0.05. Similar results were obtained for a comparison of AOD calculated for the
whole territory of Poland and MODIS data, and also for AOD on the reference day
taken both from MODIS and from MACC. Mean bias was usually lower than 0.01, and
rms was about 0.04-0.06.
Chapter 6 deals with an analysis of the influence of city agglomeration emissions on
aerosol optical properties’ spatial distribution in the context of the optimal interpolation
method. Long-term observations of aerosol optical depth and the concentration of
particulate matter with diameter <10 µm collected in Warsaw and the surrounding




Aerozol jest waz˙nym składnikiem atmosfery, gdyz˙ wpływa na bilans radiacyjny, a co
za tym idzie na klimat Ziemi, w wyniku bezpos´redniego oddziaływania cza˛stek z pro-
mieniowaniem, a takz˙e pos´rednio, poprzez modyfikacje˛ własnos´ci mikrofizycznych
chmur (IPCC, 2013). Aerozol atmosferyczny jest przedmiotem intensywnych badan´,
nadal jednak wiedza o jego wpływie na klimat jest niewystarczaja˛ca, a szacowanie tego
oddziaływania poprzez wyznaczenie wymuszania radiacyjnego obarczone jest duz˙y-
mi niepewnos´ciami (IPCC, 2013). Wia˛z˙e sie˛ to z faktem, z˙e oddziaływanie aerozolu
na klimat zalez˙y od wielu czynników, takich jak: własnos´ci fizykochemiczne i mi-
krofizyczne aerozolu, rozkład pionowy cza˛stek w atmosferze, ale równiez˙ własnos´ci
optyczne powierzchni ziemi (Seinfeld and Pandis, 2006; Mahowald et al., 2011). Waz˙na˛
role˛ odgrywaja˛ równiez˙ procesy termodynamiczne zachodza˛ce w chmurach i przetwa-
rzanie aerozolu przez chmury (Ramanathan et al., 2001). Ze wzgle˛du na stosunkowo
krótki czas z˙ycia aerozolu troposferycznego jego ilos´c´ i kompozycje˛ charakteryzuje
silna zmiennos´c´ regionalna (Pandis et al., 1995; Monks et al., 2009). Emisje aerozolu
ze z´ródeł antropogenicznych zwia˛zane sa˛ głównie z ge˛sto zaludnionymi regionami
półkuli północnej, podczas gdy aerozole pochodzenia naturalnego odgrywaja˛ waz˙na˛
role˛ na obydwu półkulach. W obu przypadkach emisje wykazuja˛ znaczna˛ zmiennos´c´
w cyklu rocznym, ale równiez˙ w dłuz˙szej skali czasowej (Calvo et al., 2013).
Podstawowa˛ role˛ w badaniu wpływu aerozolu na system klimatyczny pełnia˛ na-
ziemne i satelitarne systemy obserwacyjne, modele transportu zanieczyszczen´ oraz
modele klimatu. Główna˛ cze˛s´cia˛ monitoringu aerozolu atmosferycznego sa˛ naziem-
ne sieci pomiarowe, z których najwie˛kszy zasie˛g ma AERONET (AErosol RObotic
NETwork) (Holben et al., 1998). Cze˛s´cia˛ składowa˛ AERONETu jest siec´ Maritime Ae-
rosol Network (Smirnov et al., 2009), która obejmuje pomiary fotometryczne prowa-
dzone na statkach. W mniejszej skali przestrzennej obserwacje prowadzone sa˛ przez
sieci regionalne i lokalne, takie jak EARLINET-ASOS (European Aerosol Research Li-
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dar Network), ARFINET (Aerosol Radiative Forcing over India NETwork), PolarAOD
(Polar Aerosol Optical Depth Measurement Network Project), SKYNET (Atmosphe-
ric Radiation and Weather Observation Network in Japan), MPLNET (Micro-Pulse
Lidar Network), AD-Net (Asian Dust Network), IMPROVE (Interagency Monitoring
of Protected Visual Environments) czy CMDL Aerosol Network (Climate Monitoring
and Diagnostics Laboratory Aerosol Network). Pomiary aerozolu pochodza˛ce zarów-
no z sieci o zasie˛gu globalnym, jak i tych regionalnych, zbierane sa˛ w bazie danych
programu Global Atmosphere Watch (GAW) S´wiatowej Organizacji Meteorologicznej
(http://gaw.empa.ch/gawsis/).
Generalnie informacje o własnos´ciach fizycznych i chemicznych aerozolu pocho-
dza˛ce z pomiarów naziemnych charakteryzuje stosunkowo dobra dokładnos´c´, proble-
mem jest jednak niska rozdzielczos´c´ przestrzenna i nierównomierne rozmieszczenie
stacji. Obserwacje podstawowej wielkos´ci optycznej, jaka˛ jest grubos´c´ optyczna aero-
zolu (ang. aerosol optical depth, AOD), na duz˙ych obszarach i z dobra˛ rozdzielczos´cia˛
przestrzenna˛ prowadzone sa˛ przy zastosowaniu detektorów satelitarnych. Pierwsze
pomiary aerozolu, ze wzgle˛du na stosunkowo prosta˛ metodologie˛ prowadzone były
nad oceanami, przy uz˙yciu takich detektorów jak AVHRR (Advanced Very High Re-
solution Radiometer) (Stowe et al., 1997) i SeaWIFS (Sea-viewing Wide Field-of-view
Sensor) (Hooker et al., 1992). Monitoring własnos´ci aerozolu nad la˛dem prowadzony
jest obecnie przede wszystkim za pomoca˛ instrumentów MODIS (Moderate Resolution
Imaging Spectroradiometer) (Kaufman et al., 1997b; Remer et al., 2005), MISR (Mul-
tiangle Imaging SpectroRadiometer) (Wang and Gordon, 1994; Martonchik et al., 1998),
AVHRR, POLDER (PoLarization and Directionality of the Earth’s Reflectances), VIIRS
(Visible Infrared Imaging Radiometer Suite) i in. Wymienione instrumenty umiesz-
czone sa˛ na satelitach okra˛z˙aja˛cych Ziemie˛ na orbitach biegunowych. Dostarczaja˛ one
danych o dobrej rozdzielczos´ci przestrzennej, ale z niewystarczaja˛ca˛ rozdzielczos´cia˛
czasowa˛ (od kilkunastu godzin do kilkunastu dni), spowodowana˛ długim czasem
rewizyty. Obserwacje aerozolu atmosferycznego z rozdzielczos´cia˛ rze˛du nawet kilku-
nastu minut umoz˙liwia wykorzystanie satelitów umieszczonych na orbitach geostacjo-
narnych. Dla półkuli zachodniej pomiary geostacjonarne wykonywane sa˛ za pomoca˛
detektorów umieszczonych na satelitach GOES-East i GOES-West (Geostationary Ope-
rational Environmental Satellite) (Knapp et al., 2002, 2005; Zhang et al., 2013). Natomiast
nad Europa˛ dane na temat aerozolu pochodza˛ z detektora SEVIRI (Spinning Enhanced
Visible and InfraRed Imager) (Popp et al., 2007; Jolivet et al., 2008; Thomas et al., 2009;
Mei et al., 2012).
Satelitarny monitoring aerozolu w skali globalnej pełni waz˙na˛ role˛ w symulacjach
numerycznych rozprzestrzeniania sie˛ zanieczyszczen´. Współczesne modele transportu
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zanieczyszczen´ takie jak NAAPS (Navy Aerosol Analysis and Prediction System) (Chri-
stensen, 1997), MACC (Monitoring Atmospheric Composition and Climate) (Morcrette
et al., 2009), GOCART (Goddard Chemistry Aerosol Radiation and Transport), WRF-
Chem (Weather Research and Forecasting model coupled with Chemistry), GEM-AQ
(Global Environmental Multiscale – Air Quality), czy DREAM (Dust REgional Atmo-
spheric Model) wykorzystuja˛ obserwacje satelitarne do okres´lania emisji naturalnych
i, w mniejszym stopniu, zanieczyszczen´ antropogenicznych. W cze˛s´ci z wymienionych
modeli asymiluje sie˛ mierzona˛ przez satelity AOD lub radiancje˛ w zakresie krótkofa-
lowym w celu poprawienia wyników symulacji numerycznych (Benedetti et al., 2009).
Modele pozwalaja˛ okres´lic´ własnos´ci mikrofizyczne oraz optyczne aerozolu w stopniu
niedoste˛pnym z punktu widzenia obecnie prowadzonych obserwacji satelitarnych, ale
równiez˙ podczas warunków meteorologicznych uniemoz˙liwiaja˛cych wykorzystanie
pomiarów prowadza˛cych z orbit okołoziemskich. W ten sposób modele transportu
zanieczyszczen´ uzupełniaja˛ nasza˛ wiedze˛ na temat zmiennos´ci czasoprzestrzennej ae-
rozolu od skali regionalnej po skale˛ globalna˛.
Aerozol atmosferyczny charakteryzuje sie˛ nie tylko duz˙a˛ zmiennos´cia˛ przestrzenna˛,
ale równiez˙ znacznymi zmianami w czasie. W latach 1960-1990 obserwowana była re-
dukcja promieniowania docieraja˛cego do powierzchni ziemi (np. w latach 1971-1986
dla Europy zanotowano spadek promieniowania o 2,7-3,5 W/m2 (Norris and Wild,
2007)). Zjawisko to, nosza˛ce nazwe˛ globalnego zaciemnienia (Wild et al., 2007), ce-
chowała silna zmiennos´c´ przestrzenna. Od lat 90. XX wieku w niektórych rejonach
globu obserwowane jest tzw. globalne rozjas´nienie (Wild et al., 2007) spowodowane
redukcja˛ emisji zanieczyszczen´ antropogenicznych, szczególnie nad Europa˛ (Marmer
et al., 2007). Efektem jest wzrost promieniowania docieraja˛cego do powierzchni ziemi
na terenie Europy o 2,0-2,3 W/m2 w latach 1987-2002 (Norris and Wild, 2007). Ilos´c´ ae-
rozolu w atmosferze na niektórych obszarach nadal jednak ulega zwie˛kszeniu (Wang
and Liang, 2009). Powia˛zanie zjawiska globalnego zaciemnienia i póz´niejszego rozja-
s´nienia ze zmianami ilos´ci aerozolu w atmosferze było cze˛s´ciowo moz˙liwe dzie˛ki ana-
lizie zmian nate˛z˙enia promieniowania słonecznego w dni bezchmurne. Na bezpos´red-
nie wykrywanie długookresowych trendów o charakterze globalnym i regionalnym
zwia˛zanych z emisja˛ aerozolu do atmosfery pozwalaja˛ m.in. pomiary fotometryczne.
W tym przypadku jednak rzadko mamy moz˙liwos´c´ wykorzystania ponad 30-letnich
serii pomiarowych. W przypadku pomiarów satelitarnych serie pomiarowe sa˛ jeszcze
krótsze. Analiza pomiarów wykonanych w ostatnich latach w ramach sieci AERONET
wskazuje na spadek AOD nad Europa˛ i Ameryka˛ Północna˛ (deMeij et al., 2012; Hsu
et al., 2012; Yoon et al., 2012) o ponad 80% (deMeij et al., 2012). Natomiast obserwa-
cje prowadzone w południowej Azji w ramach sieci ARFINET pokazuja˛ wzrost AOD
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o ok. 2% rocznie, w cia˛gu ostatniego dwudziestolecia (Krishna et al., 2013). Podobne
rezultaty odnotowane zostały dla AOD wyznaczonej na podstawie pomiarów wyko-
nanych detektorem satelitarnym MODIS w latach 2000-2009 nad oceanami. Dodatnie
trendy AOD zaobserwowano w rejonie Azji Południowo-Wschodniej i nad obszarami
tropikalnymi, natomiast spadek AOD miał miejsce u wybrzez˙y Europy i w pobliz˙u
wschodniego wybrzez˙a USA (Zhang and Reid, 2010).
Teledetekcyjne badania własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego wia˛z˙a˛ sie˛
z szeregiem problemów i ograniczen´. Po pierwsze, w celu uzyskania informacji na
temat własnos´ci fizycznych aerozolu, niezbe˛dne jest uz˙ycie metod odwrotnych. Prze-
prowadzenie obliczen´ wymaga uwzgle˛dnienia takich czynników jak własnos´ci pod-
łoz˙a i atmosfery, geometria pomiaru, rodzaj orbity satelitarnej czy charakterystyka
detektora. Satelitarne badania aerozolu atmosferycznego nad la˛dem utrudnia przede
wszystkim wysokie i zmienne albedo powierzchni ziemi. W przypadku satelitów geo-
stacjonarnych duz˙ym problem jest wyste˛powanie pikseli cze˛s´ciowo pokrytych chmu-
rami. Zachmurzenie takie jest trudne do detekcji i moz˙e zostac´ błe˛dnie zidentyfikowane
jako warstwa aerozolu atmosferycznego o grubos´ci optycznej wyz˙szej niz˙ rzeczywista.
Szczególne trudnos´ci wia˛z˙a˛ sie˛ z wyznaczeniem współczynnika odbicia dla obszarów
pokrytych ros´linnos´cia˛. Albedo wegetacji wykazuje bowiem duz˙a˛ zmiennos´c´ w cia˛gu
roku, w zalez˙nos´ci od typu ros´linnos´ci i stopnia jej rozwoju, wilgotnos´ci etc.
Podje˛ta w ramach rozprawy doktorskiej tematyka badawcza koncentruje sie˛ na
opracowaniu metody słuz˙a˛cej do wyznaczania AOD z wysoka˛ rozdzielczos´cia˛ czaso-
przestrzenna˛ na podstawie integracji danych pochodza˛cych z obserwacji satelitarnych,
pomiarów naziemnych i modeli numerycznych. Główne cele prezentowanej pracy to:
– opracowanie 1- oraz 2-kanałowej metody słuz˙a˛cej do wyznaczania AOD dla de-
tektora SEVIRI;
– zmniejszenie błe˛dów AOD (wzgle˛dem dotychczasowych metod) poprzez ulep-
szenie metody stosowanej do wyznaczania poprawki atmosferycznej i współ-
czynnika odbicia powierzchni ziemi w przypadku detektora SEVIRI;
– analiza wpływu miejskich z´ródeł emisji cza˛stek na zmiany przestrzenne AOD
w rejonie Warszawy na podstawie obserwacji satelitarnych i pomiarów naziem-
nych.
Prezentowana praca składa sie˛ z 7 rozdziałów. W rozdziale 2 przedstawiona zosta-
ła definicja problemu odwrotnego a takz˙e podstawowe metody jego rozwia˛zywania.
Opisane zostało równanie transferu promieniowania w atmosferze, pełnia˛ce role˛ tzw.
modelu bezpos´redniego w zagadnieniach odwrotnych, a takz˙e kilka uproszczen´ sto-
sowanych podczas rozwia˛zywania tego równania.
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Rozdział 3 zawiera podsumowanie głównych problemów zwia˛zanych z satelitarna˛
teledetekcja˛ aerozolu atmosferycznego. Przybliz˙one zostały równiez˙ najwaz˙niejsze me-
tody wykorzystywane w satelitarnych badaniach aerozolu. Wyszczególnione i opisane
zostały algorytmy wykorzystywane do wyznaczania własnos´ci aerozolu na podstawie
pomiarów wykonywanych przez detektor SEVIRI.
W rozdziale 4 opisana została konstrukcja dwóch autorskich algorytmów, 1- i 2-
kanałowego, słuz˙a˛cych do wyznaczania własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycz-
nego. Zaprezentowane zostały z´ródła danych oraz wykorzystywany model transferu
promieniowania. Omówiono równiez˙ metode˛ optymalnej interpolacji i sposób wyzna-
czania współczynnika odbicia powierzchni ziemi.
Walidacja opracowanych algorytmów przedstawiona została w rozdziale 5. Prze-
prowadzone zostało porównanie AOD wyznaczonego na podstawie obserwacji wy-
konanych przy uz˙yciu detektora SEVIRI z obserwacjami fotometrycznymi, a takz˙e
z danymi z detektora MODIS.
Rozdział 6 pos´wie˛cony jest analizie wpływu emisji pochodza˛cych z aglomeracji
miejskich na rozkład przestrzenny własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego,
w konteks´cie metody optymalnej interpolacji. Zaprezentowane zostały długookresowe
obserwacje grubos´ci optycznej aerozolu oraz koncentracji cza˛stek pyłu zawieszonego
o s´rednicach <10 µm zebrane w Warszawie i okolicach miasta.
W rozdziale 7 zawarte zostało podsumowanie pracy. Ponadto w dodatkach A i B
znajduje sie˛ szczegółowa charakterystyka detektora SEVIRI oraz opis instrumentów
naziemnych wykorzystywanych podczas badan´ i ich kalibracji.
Wyniki prezentowane w niniejszej rozprawie doktorskiej zostały opublikowane
w naste˛puja˛cych artykułach:
1. Zawadzka O. i K.M. Markowicz, 2014. Retrieval of aerosol optical depth from optimal
interpolation approach applied to SEVIRI data. Remote Sensing 6(8), 7182-7211.
2. Zawadzka, O., K.M. Markowicz, A. Pietruczuk, T. Zielin´ski, J. Jarosławski, 2013.
Impact of urban pollution emitted in Warsaw on aerosol properties. Atmospheric Envi-
ronment 69, 15-28.
3. Zawadzka, O. i K.M. Markowicz, 2011. Wyznaczanie grubos´ci optycznej aerozoli
atmosferycznych na podstawie pomiarów teledetekcyjnych. Przegla˛d Geofizyczny 56,
3-26.
Pozostałe artykuły, których tematyka nie została uwzgle˛dniona w niniejszej rozpra-
wie, to:
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1. Zawadzka, O., P. Makuch, K.M. Markowicz, T. Zielin´ski, T. Petelski, V. Ulevicius,
A. Strzałkowska, A. Rozwadowska, D. Gutowska. Studies of aerosol optical depth
with use of Microtops sun photometers and MODIS detector. Acta Geophysica 62(2) 2,
400-422.
2. Markowicz, K.M., T. Zielin´ski, A. Pietruczuk, M. Posyniak, O. Zawadzka, P. Ma-
kuch, I.S. Stachlewska, A.K. Jagodnicka, T. Petelski, W. Kumala, P. Sobolewski, T.
Stacewicz, 2012. Remote sensing measurements of the volcanic ash plume over Poland
in April 2010. Atmospheric Environment 48, 66–75.
3. Markowicz, K.M., O. Zawadzka, I.S. Stachlewska, 2010. Obserwacje pyłu wulka-
nicznego nad Polska˛ w kwietniu 2010 roku. Przegla˛d Geofizyczny 55, 119-143.
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Rozdział 2
Problem odwrotny w zagadnieniach
teledetekcyjnych
2.1 Wste˛p do metod odwrotnych
Wykorzystanie danych teledetekcyjnych niesie za soba˛ szereg trudnos´ci zwia˛za-
nych z interpretacja˛ gromadzonych informacji. Uzyskanie danych na temat własno-
s´ci fizycznych atmosfery czy oceanu wia˛z˙e sie˛ z koniecznos´cia˛ wykorzystania metod
odwrotnych. Przybliz˙one rozwia˛zanie problemu odwrotnego znajduje sie˛ zazwyczaj
w naste˛puja˛cych krokach (Goering et al., 2005):
– zdefiniowanie modelu opisuja˛cego zalez˙nos´ci fizyczne;
– wyznaczenie kryteriów poprawnos´ci rozwia˛zania;
– optymalizacja zagadnienia;
– budowa metody numerycznej i znalezienie rozwia˛zania spełniaja˛cego ustalone
kryteria;
– analiza błe˛dów;
– walidacja (wykorzystanie niezalez˙nych pomiarów).
W przypadku teledetekcji satelitarnej aerozolu wyznaczenie jego własnos´ci fizycz-
nych wymaga wykorzystania teorii rozpraszania s´wiatła oraz transferu promienio-
wania w atmosferze. W ogólnos´ci zagadnienie odwrotne moz˙e byc´ rozwaz˙ane jako
zestaw nieliniowych (rzadziej liniowych) równan´ opisuja˛cych oddziaływanie fal elek-
tromagnetycznych lub dz´wie˛kowych z os´rodkiem, w którym propaguja˛ sie˛. Definicja
zagadnienia odwrotnego, z jakim mamy cze˛sto do czynienia w teledetekcji, zaprezen-
towana jest w uproszczeniu na ryc. 2.1. Szukane wartos´ci parametrów reprezentuje
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wektor stanu x zawieraja˛cy n elementów: x1,x2, ...,xn. Wektor stanu moz˙e np. opi-
sywac´ profil pionowy wielkos´ci fizycznej, jak równiez˙ zawierac´ zestaw dowolnych
zmiennych skalarnych. Zmierzone wartos´ci zebrane sa˛ w wektorze obserwacji y o m
elementach: y1, y2, ..., ym. Wektor ten powinien zawierac´ wszystkie zmierzone wielko-
s´ci, które sa˛ funkcja˛ wektora stanu x. Moz˙liwe jest pojawienie sie˛ tej samej wielkos´ci
fizycznej zarówno w wektorze stanu jak i w wektorze obserwacji, jes´li np. wykonane
zostały pomiary bezpos´rednie danej wielkos´ci.
Rycina 2.1: Definicja problemu wprost oraz problemu odwrotnego
Kaz˙demu wektorowi stanu odpowiada idealny wektor obserwacji yI, okres´lony
przez procesy fizyczne zachodza˛ce podczas transferu promieniowania przez atmosfere˛.
Procesy te moga˛ byc´ opisane funkcja˛ wprost
yI = f (x). (2.1)
Ze wzgle˛du na ograniczona˛ dokładnos´c´ pomiarów w praktyce nalez˙y równiez˙ uwzgle˛-
dnic´ bła˛d obserwacji (ε). Ponadto na ogół niezbe˛dne jest wykorzystanie przybliz˙en´
(uproszczen´) procesów fizycznych zapisanych jako model wprost F(x), be˛da˛cy apro-
ksymacja˛ funkcji f (x). W efekcie zalez˙nos´c´ mie˛dzy wektorem stanu oraz wektorem
obserwacji przyjmuje postac´
y = F(x) +ε, (2.2)
gdzie y zawiera wartos´ci pomiarów, ε to bła˛d obserwacji a F(x) jest wektorem wartos´ci
funkcji stanu w przestrzeni wektora obserwacji. Relacja pomie˛dzy wektorem obserwa-
cji i wektorem stanu uwzgle˛dnia równiez˙ dodatkowe wielkos´ci b
y = F(x,b) +ε. (2.3)
Wielkos´ci uje˛te w wektorze b wpływaja˛ na wynik pomiaru, a tym samym na wektor
stanu. W przypadku detekcji aerozolu moga˛ to byc´ na przykład zawartos´c´ ozonu
i pary wodnej w pionowej kolumnie atmosfery. Wartos´c´ szukanego wektora stanu
x jest wynikiem zastosowania operatora odwrotnego F−1
xˆ = F−1(y,b,xa,c), (2.4)
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gdzie xˆ jest wartos´cia˛ szacowana˛, a nie faktycznym stanem, natomiast b jest najlepszym
moz˙liwym oszacowaniem parametrów funkcji wprost. Wektory xa oraz c zawieraja˛
parametry, które nie sa˛ uje˛te w funkcji wprost, ale wpływaja˛ na uzyskiwany wynik
oraz moga˛ byc´ przyczyna˛ błe˛dów. W szczególnos´ci wektor xa oznacza oszacowany
stan a priori wektora x przed wykonaniem obserwacji. Jako xa przyjmuje sie˛ na ogół
wartos´ci klimatyczne lub dane uzyskane na podstawie modeli prognostycznych.
W procesie rozwia˛zywania zagadnien´ odwrotnych znaczne trudnos´ci stwarzaja˛
problemy natury matematycznej zwia˛zane z istnieniem i stabilnos´cia˛ rozwia˛zan´. W cze˛-
s´ci zagadnien´ odwrotnych wielkos´ci liczba niezalez˙nych obserwacji jest cze˛sto mniej-
sza niz˙ ilos´c´ elementów wektora stanu, co powoduje, z˙e w pewnej klasie problemów
odwrotnych zagadnienie jest z´le postawione. Problem jest dobrze postawiony, jes´li
rozwia˛zanie istnieje i jest jednoznaczne, a jego zachowanie zmienia sie˛ w sposób
cia˛gły wraz z danymi wejs´ciowymi (Heinz et al., 2000). Ostatnia własnos´c´ wia˛z˙e sie˛ ze
stabilnos´cia˛ zagadnienia i wymaga, aby niewielkie zmiany w wynikach obserwacji nie
powodowały duz˙ych zmian wyznaczanych wielkos´ci fizycznych. Znaczna wraz˙liwos´c´
rozwia˛zania na błe˛dy pomiarowe oznacza problem z´le uwarunkowany. Regularyzacja
zagadnienia odwrotnego polega na przyje˛ciu odpowiednich załoz˙en´ upraszczaja˛cych
lub nałoz˙eniu dodatkowych warunków, jakie wia˛z˙a˛ elementy wektor stanu lub wektor
stanu z wektorem obserwacji. W przypadku pomiarów albeda pojedynczego rozpra-
szania (ang. single scattering albedo, SSA) w ramach sieci AERONET (Petters et al., 2003;
Bais et al., 2005) zmniejszana jest na przykład ilos´c´ elementów w wektorze stanu, gdyz˙
wyznaczane jest s´rednie SSA w pionowej kolumnie atmosfery, a nie profil pionowy
tej wielkos´ci. Innym przykładem moz˙e byc´ narzucanie warunku, aby wyznaczany
wektor stanu był w bliskim sa˛siedztwie wektora informacji a priori. Inaczej mówia˛c,
z doste˛pnej klasy rozwia˛zan´ wybieramy tylko takie, które znajduja˛ sie˛ odpowiednio
blisko (w sensie pewne normy w przestrzenni wielowymiarowej) spodziewanego wy-
niku.
Do prawidłowego skonstruowania modelu wprost zagadnienia odwrotnego nie-
zbe˛dne jest poznanie procesów fizycznych ła˛cza˛cych zmierzone wielkos´ci z tymi po-
szukiwanymi. W szczególnos´ci nalez˙y oszacowac´ wpływ poszczególnych czynników
na wektor stanu. Pozwala to okres´lic´, które wielkos´ci wymagaja˛ dokładnej estymacji,
a w przypadku których wykorzystac´ moz˙na np. wartos´ci klimatyczne. Dla przykładu,
wyznaczenie temperatury powierzchni oceanu na podstawie pomiarów satelitarnych
promieniowania długofalowego wymaga okres´lenia poprawki atmosferycznej, któ-
ra zalez˙y w głównej mierze od profilu temperatury oraz wilgotnos´ci powietrza, zas´
w znacznie mniejszym od profilu cis´nienia czy koncentracji CO2 lub ozonu.
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Kolejnym problemem jest nieliniowos´c´ modelu wprost, która wynika ze skompli-
kowanych relacji mie˛dzy obserwacjami a wektorem stanu i moz˙e wia˛zac´ sie˛ z wyste˛po-
waniem wie˛cej niz˙ jednego rozwia˛zania dla analizowanej funkcji. Pocia˛ga to za soba˛
koniecznos´c´ wprowadzenia takiego wektora startowego, który be˛dzie moz˙liwie bliski
wektorowi stanu x, co zapobiegac´ be˛dzie wyznaczeniu rozwia˛zania odpowiadaja˛cego
minimum lokalnemu. W analizie informacji zawartych w obserwacjach najprostsze jest
zatem załoz˙enie liniowos´ci modelu w granicach błe˛du ε. Linearyzacje˛ funkcji wprost
wokół stanu referencyjnego xa zapisac´ moz˙na jako
y−F(xa) = ∂F(x)∂x (x−xa) +ε = K(x−xa) +ε. (2.5)
Wyste˛puja˛ca w powyz˙szym równaniu macierz funkcji wagowej (macierz wzmocnien´)
K opisuje odpowiedz´ modelu na niewielkie zaburzenia wektora stanu. Macierz wzmoc-
nien´ ma rozmiar mxn, a kaz˙dy jej element jest pochodna˛ cza˛stkowa˛ elementów modelu
wprost po elementach wektora stanu (np. Kij =
∂Fi(x)
∂x j
). Jes´li m< n, dane zagadnienie jest
okres´lane jako z´le postawione, gdyz˙ ilos´c´ pomiarów jest mniejsza niz˙ ilos´c´ niewiado-
mych. Rozwia˛zanie liniowe, uzyskane na podstawie równania 2.5, moz˙e byc´ traktowa-
ne jednak jedynie jako pierwsze przybliz˙enie. Ponadto zaprezentowane rozwia˛zanie
pozwala wyznaczyc´ wektor stanu x tylko, jes´li moz˙liwe jest obliczenie K−1.
2.1.1 Metoda minimalizacyjno-wariacyjna
Jednym ze sposobów rozwia˛zania problemu odwrotnego jest metoda minimaliza-
cyjno-wariacyjna. Najbardziej prawdopodobnym rozwia˛zaniem jest w tym przypadku
to, które minimalizuje funkcje˛ kosztu (Rodgers, 2000)
J = [y−F(x)]TS−1y [y−F(x)] + (x−xa)TS−1a (x−xa), (2.6)
gdzie xa to wektor informacji a priori, a Sy oraz Sa to macierze kowariancji błe˛dów,
odpowiednio, obserwacji oraz informacji a priori. Poprawne wyznaczenie macierzy
kowariancji błe˛dów jest kluczowe w rozwia˛zywaniu zagadnien´ odwrotnych. W szcze-
gólnos´ci macierz kowariancji błe˛dów a priori Sa stanowi dodatkowe ograniczenie
rozwia˛zania i narzuca podprzestrzen´, w której znajduje sie˛ rozwia˛zanie. Elementy
znajduja˛ce sie˛ na diagonalach macierzy Sy oraz Sa to wariancje opisuja˛ce niepewnos´ci
zwia˛zane z błe˛dami modelu i pomiarów oraz stanem a priori. Błe˛dne oszacowanie wa-
riancji błe˛dów informacji a priori prowadzi do zbyt małych lub zbyt duz˙ych poprawek
w kolejnych krokach iteracyjnych podczas wyznaczania minimum funkcji kosztu. Poza
wariancjami równiez˙ współczynniki kowariancji (elementy pozadiagonalne macierzy
Sa) sa˛ istotne, gdyz˙ decyduja˛ o tym jak dane be˛da˛ wygładzane w przestrzeni wektora
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stanu. W przypadku macierzy Sy zakłada sie˛ najcze˛s´ciej brak korelacji pomie˛dzy ele-
mentami wektora błe˛dów obserwacji, co wia˛z˙e sie˛ z faktem, z˙e obserwacje sa˛ na ogół
niezalez˙ne. W takim przypadku elementy pozadiagonalne sa˛ równe 0.
Rycina 2.2: Rozwia˛zanie problemu odwrotnego (xret) w zalez˙nos´ci od błe˛dów obserwa-
cji, informacji a priori i modelu (na podstawie Holm (2008)). Fn oznacza model bezpo-
s´redni i słuz˙y do wyznaczania modelowego odpowiednika yn. Wykres a) przedstawia
bła˛d informacji a priori znacza˛co mniejszy niz˙ bła˛d obserwacji (brak błe˛du modelu);
b) - bła˛d obserwacji znacza˛co mniejszy niz˙ bła˛d informacji a priori (brak błe˛du mode-
lu). W przypadku wykresu c) bła˛d modelu zadany został w postaci funkcji ge˛stos´ci
prawdopodobien´stwa.
W równaniu 2.6 wyróz˙nic´ moz˙na dwa człony: pierwszy zwia˛zany z obserwacjami,
drugi - z danymi a priori. Rezultat minimalizacji jest kompromisem mie˛dzy wpływem
kaz˙dego z członów równania na rozwia˛zanie. Jez˙eli bła˛d informacji a priori jest znacza˛co
mniejszy niz˙ bła˛d obserwacji, rozwia˛zanie przyjmie wówczas wartos´c´ zbliz˙ona˛ do
stanu referencyjnego (ryc. 2.2 a). Natomiast gdy obserwacje obarczone sa˛ niewielkim
błe˛dem, wówczas wartos´c´ otrzymana w procesie minimalizacji, po przekształceniu
operatorem obserwacji, be˛dzie zbliz˙ona do wyniku pomiarów (ryc. 2.2 b). Wpływ na
otrzymane rozwia˛zanie ma równiez˙ uwzgle˛dnienie błe˛du modelu (ryc. 2.2 c).
W celu wyznaczenia minimalnej wartos´ci funkcji kosztu wykorzystuje sie˛ róz˙ne
metody, takie jak metoda gradientów sprze˛z˙onych (Hestenes and Stiefel, 1952) czy
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iteracyjna Newtona (Newton, 1671). Metody gradientowe sa˛ szybkie, jednak wraz˙liwe
na istnienie minimów lokalnych. Rozwia˛zanie iteracyjne moz˙na zapisac´ w postaci
równania
xi = xi−1 + S(KTS−1y (y−F(xi−1)) + S−1a (xa−xi−1)), (2.7)
gdzie
S = (S−1a + KTS−1y K)−1. (2.8)
Iteracje wykonuje sie˛ do momentu, gdy spełniony jest warunek
(x−xi−1)TS−1(x−xi−1) << n, (2.9)
gdzie n to ilos´c´ elementów wektora stanu. Do estymacji błe˛dów wyznaczonego wek-






zas´ do okres´lenia przydatnos´ci wektora obserwacji uz˙yte moga˛ byc´ wskaz´niki wykorzy-






Parametr ten okres´la ilos´c´ uz˙ytecznych i niezalez˙nych obserwacji, co pozwala na opty-
malizacje˛ zagadnienia (np. wybór kanałów spektralnych itp.). Dodatkowo liczba war-
tos´ci osobliwych wie˛kszych od jednos´ci opisuje, ile jest niezalez˙nych wielkos´ci wyzna-
czanych z wektora obserwacji. Uz˙ytecznym wskaz´nikiem jest tzw. indeks Shannona,





ln(1 +λ2i ). (2.12)
Uzyskana wartos´c´ oznacza ilos´c´ róz˙nych stanów, które moga˛ byc´ uzyskane na podsta-
wie wektora obserwacji y oraz informacji a priori. Jes´li do wektora obserwacji dodawane
sa˛ nowe elementy, wówczas zmiana indeksu Shannona opisuje, o ile wie˛cej elementów
wektora stanu moz˙e zostac´ wyznaczonych.
2.1.2 Metoda modeli sprze˛z˙onych
Zaprezentowane powyz˙ej metody minimalizacji funkcji kosztu wymagaja˛ wielo-
krotnego róz˙niczkowania równan´, a zatem w przypadku bardziej skomplikowanych
problemów sa˛ kosztowne obliczeniowo. W typowych zagadnieniach teledetekcyjnych
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oznacza to wielokrotne wykonanie symulacji przy uz˙yciu modelu transferu promie-
niowania. Sposobem na przyspieszenie obliczen´ jest wykorzystanie metody modeli
sprze˛z˙onych (Min and Harrison, 1996; Kokhanovsky, 2006). Metody sprze˛z˙one niosa˛
za soba˛ koniecznos´c´ sformułowania modelu sprze˛z˙onego, w tym operatora stycznego
i operatora sprze˛z˙onego, oraz uwzgle˛dnienia odwróconej kolejnos´ci w kodzie kompu-
terowym (Errico, 1997). W celu wyznaczenia minimum funkcji kosztu J(x) niezbe˛dne
jest wyznaczenie gradientu 5J(x), który ma postac´
5 J(x) = FT∗ S−1y [F(x)− y] + S−1a (x−xa), (2.13)
gdzie Sa i Sy to macierze kowariancji błe˛dów, odpowiednio, informacji a priori oraz





W przypadku metod sprze˛z˙onych wyznaczenie gradientu funkcji kosztu sprowadza
sie˛ do dwóch iteracji modelu: jednego przebiegu modelu wprost oraz jednego modelu
sprze˛z˙onego.
W problemach teledetekcji satelitarnej atmosfery metoda modeli sprze˛z˙onych uz˙y-
wana jest obecnie przede wszystkim do wyznaczania temperatury jasnos´ciowej (ang.
brightness temperature) lub profili temperatury. Przykładem modelu sprze˛z˙onego dla
równania transferu promieniowania jest RTTOV (Radiative Transfer model for TIROS
Operational Vertical Sounder) - szybki model transferu słuz˙a˛cy do obliczania radiancji
dla detektorów satelitarnych rejestruja˛cy sygnał w podczerwieni i mikrofalach (Saun-
ders et al., 1999). Modele sprze˛z˙one uz˙ywane sa˛ ponadto m.in. w asymilacji danych,
np. w metodzie 4D-Var, oraz do testowania czułos´ci modeli na błe˛dy wartos´ci wejs´cio-
wych (Amerault and Zou, 2003).
2.1.3 Metoda najmniejszych kwadratów
Kolejnym sposobem uzyskania rozwia˛zania dla problemu odwrotnego jest metoda
najmniejszych kwadratów. Wektor stanu jest w tym przypadku wyznaczany według
wzoru
x = xa + K(y−F[xa]), (2.15)
gdzie F to model bezpos´redni, a K to macierz wagowa definiowana jako
K = SaFT(FSaFT + S−1y ). (2.16)
W powyz˙szym równaniu Sa i Sy to macierze kowariancji błe˛dów, odpowiednio, in-
formacji a priori oraz obserwacji. Macierz kowariancji błe˛du rozwia˛zania dla metody
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najmniejszych kwadratów ma postac´
S = (I−KF)Sa. (2.17)
Powyz˙sze równania sa˛ prawdziwe przy załoz˙eniu, z˙e błe˛dy nie sa˛ skorelowane, a zmien-
nos´c´ modelu bezpos´redniego w otoczeniu pierwszego przybliz˙enia jest liniowa (F(x)−
F(xa) = F(x−xa)). Załoz˙enie braku korelacji błe˛dów jest cze˛sto racjonalne, jednak w przy-
padku pomiarów satelitarnych moz˙e nie byc´ spełnione. Przykładem moga˛ byc´ proble-
my z kalibracja˛ instrumentu, które w pewnych przypadkach prowadza˛ do błe˛dów
systematycznych, a tym samym do korelacji mie˛dzy błe˛dami pomiarów wykonanych
w róz˙nych kanałach.
Przykładem zastosowania metody najmniejszych kwadratów jest szacowanie tem-
peratury powierzchni oceanu (ang. Sea Surface Temperature, SST). Zakładaja˛c, z˙e wyko-
rzystane dane pochodza˛ z instrumentu o znanej dokładnos´ci pomiaru σo (odchylenie
standardowe), otrzymana w wyniku pomiaru wartos´c´ radiancji posłuz˙yc´ moz˙e do ob-
liczenia na podstawie prawa Plancka temperatury radiacyjnej (obserwowana tempera-
tura powierzchni oceanu SSTo). W przypadku braku dodatkowych danych najlepsze
oszacowanie SST wynosic´ be˛dzie SSTo z dokładnos´cia˛ σo. Jes´li doste˛pna jest informacja
a priori, np. pomiary z dnia poprzedniego, moz˙na wykorzystac´ ja˛ jako pierwsze przy-
bliz˙enie (SSTa, o dokładnos´ci σa). Kombinacja liniowa doste˛pnych danych, SSTo oraz
SSTa, pozwala na lepsze oszacowanie nieznanej temperatury SST. Wykorzystac´ w tym
celu moz˙na s´rednia˛ waz˙ona˛
SST = kSSTo + (1− k)SSTa, (2.18)







W przypadku małej dokładnos´ci pomiaru (σo >> σa) wartos´c´ k jest bliskie 0 i wów-
czas nie jest on brany pod uwage˛. Natomiast gdy obserwacje sa˛ bardzo precyzyjne
(σo << σa), k jest bliskie 1 i temperatura rzeczywista przyjmuje wartos´c´ obserwacyjna˛.
W pozostałych przypadkach rozwia˛zanie jest s´rednia˛ waz˙ona˛ pomie˛dzy obserwacja˛
a informacja˛ a priori (ryc. 2.3). Jest to równowaz˙ne minimalizacji funkcji kosztu (ryc.
2.4)



















Rycina 2.3: Bła˛d rozwia˛zania oraz waga k dla zadanych róz˙nic błe˛dów informacji a priori
i obserwacji w metodzie najmniejszych kwadratów (na podstawie Bouttier and Courtier
(2002)).
Rycina 2.4: Funkcja kosztu rozwia˛zania J w metodzie najmniejszych kwadratów. Ja
oznacza funkcje˛ kosztu dla informacji a priori, a Jo - funkcje˛ kosztu dla obserwacji (na
podstawie Bouttier and Courtier (2002)).







= k2σ2o + (1− k)2σ2a . (2.22)
W efekcie bła˛d rozwia˛zania zawsze be˛dzie miał mniejsza˛ wartos´c´ niz˙ pojedyncze błe˛dy
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obserwacji i informacji a priori. Zauwaz˙yc´ moz˙na, z˙e w przypadku metody najmniej-
szych kwadratów istotna jest jedynie wzgle˛dna wartos´c´ wariancji błe˛dów obserwacji
i informacji a priori.
2.1.4 Metoda Bayesa
Innym podejs´ciem do problemu odwrotnego jest metoda Bayesa (Bayes, 1958),
w której do opisu wiedzy na temat wektora stanu i wektora obserwacji uz˙ywane
jest poje˛cie prawdopodobien´stwa i twierdzenie Bayesa opisuja˛ce prawdopodobien´-
stwo warunkowe (wzór 2.23). Rozkład prawdopodobien´stwa a posteriori wektora stanu




Oznacza to, z˙e dysponuja˛c informacja˛ na temat prawdopodobien´stwa a priori p(x), moz˙-
na wykorzystac´ obserwacje y do „poprawienia” wiedzy a priori i wyznaczenia p(x|y),
czyli prawdopodobien´stwa, z˙e poszukiwany parametr ma wartos´c´ x, jez˙eli wykona-
ny został pomiar y. Czynnik p(y|x) opisuje prawdopodobien´stwo zmierzenia wartos´ci
y dla danego parametru wektora stanu. Mianownik w równaniu 2.23 jest wartos´cia˛




W efekcie zalez˙nos´c´ 2.23 zapisac´ moz˙na w postaci
p(x|y) = p(y|x)p(x)∫
p(y|x)p(x)dx . (2.25)
Jako z˙e rozwia˛zanie ma postac´ funkcji ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa, przyjmuje sie˛,
z˙e poszukiwany wektor jest takim wektorem, dla którego prawdopodobien´stwo wa-
runkowe osia˛ga maksimum a posteriori przy znanym rozkładzie prawdopodobien´stwa
dla pierwszego przybliz˙enia oraz dla obserwacji (ryc. 2.5). Powyz˙sze załoz˙enie jest po-
prawne, jes´li rzeczywisty wektor stanu jest realizacja˛ procesu losowego zdefiniowane-
go przez wielowymiarowy rozkład Gaussa (ryc. 2.6 a). W przypadku niegaussowskiego
rozkładu prawdopodobien´stwa p(x|y), rozwia˛zanie, dla którego funkcja ge˛stos´ci praw-
dopodobien´stwa osia˛ga maksimum, moz˙e nie byc´ optymalnym rozwia˛zaniem (ryc. 2.6
b).
Analiza problemu odwrotnego w oparciu o teorie˛ Bayesa daje informacje˛ na temat
tego, na ile wykonane pomiary wpływaja˛ na stan a priori. Problemem pozostaje ko-
niecznos´c´ przekształcenia informacji a priori w funkcje˛ ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa
tej informacji (Ulrych et al., 2001).
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Rycina 2.5: Problem odwrotny w metodzie Bayesa (Tarantola and Valette, 1982; Ta-
rantola, 2005). Kolorami oznaczone zostały funkcje ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa dla
obserwacji i informacji a priori (kolor bra˛zowy) oraz dla rozwia˛zania (kolor zielony).
F oznacza model bezpos´redni.
Rycina 2.6: Funkcja ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa dla rozwia˛zania problemu odwrot-
nego w teorii Bayesa dla a) gaussowskiego rozkładu prawdopodobien´stwa; b) niegaus-
sowskiego rozkładu prawdopodobien´stwa. xML oznacza rozwia˛zanie dla maksymalnej
wartos´ci funkcji ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa, a x - rozwia˛zanie dla s´redniej wartos´ci
tej funkcji. Na podstawie Holm (2008).
2.2 Równanie Fredholma pierwszego rodzaju
Liczna klasa zagadnien´ teledetekcji atmosferycznej moz˙e byc´ sprowadzona do rów-




Kλ(x) f (x)dx, (2.26)
gdzie f (x) jest nieznana˛ funkcja˛, która˛ chcemy wyznaczyc´, yλ wynikiem pomiarów,
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a funkcja dwóch zmiennych Kλ(x) nazywana jest ja˛drem operatora całkowego. W prak-
tyce doste˛pna jest jedynie skon´czona ilos´c´ wartos´ci pomiarowych yλ, zatem rozwia˛zanie
dla f (x) jest problemem z´le postawionym, nawet jes´li ja˛dro operatora całkowego oraz
obserwacje nie sa˛ obarczone błe˛dami. Uwzgle˛dniaja˛c ilos´c´ doste˛pnych obserwacji za-




Ki(x) f (x)dx, i = 1,2, ...,M, (2.27)
gdzie indeks i oznacza zbiór M dyskretnych obserwacji. Nieznana funkcja f (x) jest





f jW j(x), (2.28)
gdzie f j sa˛ nieznanymi współczynnikami a W j - znanymi funkcjami elementarnymi





Bi j f j, i = 1,2, ...,M, (2.29)





W celu wyznaczenia f j( j = 1,2, ...,N) niezbe˛dne sa˛ obserwacje yi(i = 1,2, ...,M), przy
czym spełniony powinien byc´ warunek M >= N. Dla ułatwienia analizy podstawowe
parametry moga˛ zostac´ przedstawione w postaci odpowiednich macierzy i wektorów.














a B jest macierza˛ o wymiarach MxN. Rozwia˛zanie równania 2.26 moz˙e byc´ wówczas
zapisane w postaci macierzowej
B · f = y, (2.32)
której rozwia˛zaniem jest
f = B−1 ·y. (2.33)
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Odwrócenie macierzy B moz˙liwe jest tylko jes´li jest ona macierza˛ kwadratowa˛ (M = N)
oraz nie jest macierza˛ jednostkowa˛. Jez˙eli M > N równanie 2.32 nie moz˙e byc´ odwró-
cone bezpos´rednio, gdyz˙ jest wie˛cej równan´ niz˙ niewiadomych, co oznacza nadokre-
s´lonos´c´ problemu. Na ogół macierzy B nie moz˙na odwrócic´. Jednym ze sposobów
rozwia˛zania tego zagadnienia jest wykorzystanie metody najmniejszych kwadratów.




BBij f j, i = 1,2, ..,M. (2.34)












Przy załoz˙eniu, z˙e pochodne cza˛stkowe tego równania wynosza˛ zero, zalez˙nos´c´ 2.35





Bi j f j− yi
Bi j = 0. (2.36)
lub w reprezentacji macierzowej
f = (BTB)−1BTy. (2.37)
W praktyce prawdziwa wartos´c´ yi nie jest znana, a dane pomiarowe powinny byc´
przedstawione z uwzgle˛dnieniem ich niepewnos´ci
yˆi = yi +εi. (2.38)
Bazuja˛c na równaniu 2.34 zauwaz˙yc´ moz˙na, z˙e w obre˛bie wartos´ci błe˛du pomiaru
rozwia˛zanie f j nie jest unikalne. Niejednoznacznos´c´ rozwia˛zania moz˙e zostac´ usunie˛ta
dzie˛ki zastosowaniu dodatkowych warunków, pozwalaja˛cych na wybranie jednego
rozwia˛zania. Rozwaz˙yc´ moz˙na na przykład funkcje˛, która wykorzystuje metode˛ naj-






( f j− f )2, (2.39)
gdzie γ jest wybieranym arbitralnie współczynnikiem, który determinuje jak bardzo
rozwia˛zanie f j moz˙e odbiegac´ od wartos´ci s´redniej f (Phillips, 1962; Twomey, 1963).
Warunek ten moz˙e byc´ zadany np. przy wykorzystaniu wartos´ci wariancji f j. W przy-















( f j− f )2
 = 0. (2.40)





Bi j fi− yˆi
Bi j +γ( fk− f ) = 0, (2.41)
gdzie fk(k = 1,2, ...,N). W zapisie macierzowym otrzymujemy
BTBf−BTyˆ +γ(f− f) = 0, (2.42)
i rozwia˛zanie przyjmuje postac´
f = (BTB +γI)−1(BTyˆ +γf), (2.43)
gdzie I jest macierza˛ jednostkowa˛ o wymiarach NxN.
Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e narzucane ograniczenie moz˙e przybierac´ róz˙ne formy: wa-
riancji, odchylenia od pierwszego przybliz˙enia, sumy kwadratów drugiej pochodnej,
itd. (Twomey, 1963). Przykładowo, rozwaz˙aja˛c wielkos´ci cza˛stek aerozolu przyja˛c´ moz˙-
na, z˙e f be˛dzie miało postac´ rozkładu log-normalnego, a funkcja f j opisywac´ be˛dzie
jedynie odste˛pstwa od tego rozkładu. W analizowanym przypadku relacje˛ mie˛dzy
grubos´cia˛ optyczna˛ aerozolu τa(λ) a rozkładem wielkos´ci zapisac´ moz˙na w postaci





gdzie r oznacza promien´ cza˛stki, m współczynnik refrakcji, Qext to efektywny przekrój
czynny na ekstynkcje˛ obliczony na podstawie teorii Mie (Bohren and Huffman, 2004)
a nc(r) kolumnowy rozkład wielkos´ci. Zakładaja˛c, z˙e nc(r) = h(r) f (r), gdzie h(r) jest











pir2Qext(r,λ,m)h(r) f (r)dr, (2.46)
gdzie granice całkowania wynosza˛ odpowiednio r1 = ra i rq+1 = rb. Zakładaja˛c, z˙e
funkcja f (r) jest stała w załoz˙onych przedziałach, zalez˙nos´c´ te˛ moz˙na sprowadzic´ do
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rozwia˛zania liniowego równania Fredholma pierwszego rodzaju, którego składowe
maja˛ postac´:





f j = f ( f j 6 r 6 r j+1), (2.49)
gdzie i = 1,2, ...,p, a j = 1,2, ...,q.
Generalnie wykorzystanie ja˛dra operatora całkowego prowadzi do wygładzania,
ale rozwia˛zanie jest wraz˙liwe na małe zmiany i błe˛dy wartos´ci wejs´ciowych. Ponadto
wygładzanie powoduje cze˛sto nieodwracalna˛ utrate˛ cze˛s´ci informacji. W problemach
odwrotnych do odzyskania utraconych informacji wykorzystuje sie˛ informacje a priori.
2.3 Model transferu radiacyjnego
W przypadku zastosowan´ teledetekcyjnych jako model bezpos´redni (wprost) wy-
korzystywany jest model transferu promieniowania, który bazuja˛c na rozwia˛zaniu
równania transferu w atmosferze przekształca zmienne opisuja˛ce własnos´ci fizyczne
os´rodka na promieniowanie wewna˛trz lub na brzegu domeny.
Sformułowanie równania transferu wymaga przyje˛cia szeregu załoz˙en´. Po pierw-
sze, w wie˛kszos´ci przypadków przyjmuje sie˛, z˙e rozkład przestrzenny cza˛stek aerozolu
atmosferycznego jest losowy, opisywany rozkładem Poissona. Kolejno, do opisu propa-
gacji fotonów rozpraszanych w atmosferze stosuje sie˛ przybliz˙enie płasko-równoległe,
które zakłada horyzontalna˛ jednorodnos´c´ atmosfery. Załoz˙enie to, w przypadku wa-
runków bezchmurnych, jest na ogół z dobra˛ dokładnos´cia˛ spełnione. Jednak pomimo
horyzontalnej jednorodnos´ci atmosfery dla duz˙ych ka˛tów zenitalnych (θ> 60◦) proble-
mem staje sie˛ krzywizna ziemi. W przypadku załoz˙enia płasko-równoległej atmosfery
droga geometryczna promieniowania tuz˙ przy horyzoncie staje sie˛ nieskon´czona. Za-
tem przybliz˙enie to nie moz˙e byc´ stosowane dla małych ka˛tów elewacyjnych Słon´ca.
W celu uniknie˛cia tego problemu uz˙ywa sie˛ funkcji Chapmana Ch(R,µ) (Chapman,
1931), która jest równa masie optycznej atmosfery. Funkcja Chapmana zalez˙y od pro-
mienia ziemi rz oraz cosinusa ka˛ta zenitalnego µ i dla izotermicznej atmosfery o tem-

















gdzie M oznacza mase˛ molowa˛ powietrza, gn przyspieszenie grawitacyjne, Rg uniwer-
salna˛ stała˛ gazowa˛, a całkowanie przebiega od powierzchni ziemi do górnej granicy
atmosfery (ang. top of the atmosphere, TOA). Przykładowo dla ka˛ta zenitalnego 90◦, gdy
Słon´ce znajduje sie˛ na horyzoncie, funkcja Chapmana wynosi około 37, co oznacza,
z˙e promieniowanie przechodzi przez atmosfere˛ 37 razy wie˛cej niz˙ gdy Słon´ce jest
w zenicie. Nalez˙y zaznaczyc´, z˙e wzór 2.50 nie uwzgle˛dnia refrakcji atmosferycznej,
która osia˛ga maksimum dla ka˛ta zenitalnego 90◦ i wynosi wówczas około 0,5◦.
W poniz˙szych rozwaz˙aniach pominie˛ta została polaryzacja promieniowania. W przy-
padkach gdy analizuje sie˛ dane z zakresu promieniowania UV, czynnik ten powinien
zostac´ uwzgle˛dniony (Kokhanovsky and de Leeuw, 2009).




= −I + J, (2.51)
gdzie I oznacza radiancje˛,µ= cosθ, a funkcja z´ródłowa J uz˙yta we wzorze 2.51 ma postac´







gdzie ω oznacza albedo pojedynczego rozpraszania, τ - grubos´c´ optyczna˛, P - funkcje˛
fazowa˛, a F0 i B to, odpowiednio, stała słoneczna i energia emitowana przez Słon´ce.
Równania te zapisane sa˛ w sferycznym układzie współrze˛dnych, w którym do opisu
pozycji fotonu wykorzystuje sie˛ ka˛t zenitalny θ oraz ka˛t azymutalnyϕ. Ponadto indek-
sy 0 oraz ′ oznaczaja˛, odpowiednio, pozycje˛ punktowa˛ tarczy słonecznej oraz pozycje˛
pos´rednia˛, wyste˛puja˛ca˛ w przypadku rozpraszania wielokrotnego, a brak indeksu do-
tyczy połoz˙enia kon´cowego fotonu.
Pierwszy człon w funkcji z´ródłowej (2.52) opisuje emisje˛ promieniowania w pod-
czerwieni, drugi zwia˛zany jest z pojedynczym rozpraszaniem promieniowania sło-
necznego, zas´ trzeci z rozpraszaniem wielokrotnym. W przypadku zagadnien´ doty-
cza˛cych teledetekcji satelitarnej aerozolu pierwsza cze˛s´c´ funkcji z´ródłowej moz˙e zostac´
zazwyczaj pominie˛ta, jako z˙e wykorzystywane sa˛ zwykle pomiary radiancji w zakresie
promieniowania krótkofalowego.
Jednym z podstawowych parametrów okres´laja˛cych własnos´ci optyczne os´rodka,
a tym samym wpływaja˛cych na wartos´c´ funkcji z´ródłowej (wzór 2.51), jest albedo
pojedynczego rozpraszania ω, które definiuje sie˛ jako stosunek współczynnika rozpra-











Z powyz˙szej definicji wynika, z˙e wartos´c´ ω zmienia sie˛ od 0 do 1, czyli parametr ten
moz˙na interpretowac´ jako prawdopodobien´stwo rozproszenia fotonu, przy czym dla
ω = 1 fotony nie ulegaja˛ absorpcji.
Kierunek, w jakim foton zostanie rozproszony, opisywany jest przez funkcje˛ fazowa˛







P(cosΘ)sinΘdΘdϕ = 1, (2.54)
gdzie Θ to ka˛t rozpraszania pomie˛dzy pierwotnym kierunkiem przemieszczania sie˛
fotonu a kierunkiem obserwowanym po rozproszeniu, okres´lony w płaszczyz´nie roz-
praszania. Funkcja fazowa opisuje prawdopodobien´stwo rozproszenia fotonu o ka˛t Θ.
W równaniu transferu jest ona cze˛sto wyraz˙ana w układzie sferycznym jako
P(cosΘ) = P(θ,ϕ,θ′,ϕ′) (2.55)
gdzie (θ,ϕ) i (θ′,ϕ′) sa˛ ka˛tami opisuja˛cymi, odpowiednio, połoz˙enie pierwotne fotonu
i połoz˙enie po rozproszeniu. Moz˙na pokazac´, z˙e ka˛t rozproszenia Θ jest zwia˛zany
z 4 ka˛tami opisuja˛cymi połoz˙enie fotonu wzorem
cos(Θ) = cos(θ′)cos(θ) + sin(θ′)sin(θ)cos(ϕ′,ϕ). (2.56)
Wykorzystuja˛c definicje˛ funkcji fazowej moz˙na wyznaczyc´ parametr asymetrii g okre-








g = 0 zachodzi rozpraszanie izotropowe;
g > 0 dominuje rozpraszanie w przód [Θ < pi/2];
g < 0 dominuje rozpraszanie wsteczne [Θ > pi/2].
Typowa wartos´c´ parametru asymetrii dla aerozolu zawiera sie˛ sie˛ w przedziale 0,5-0,8
(Hess et al., 1998).
2.3.1 Przybliz˙enie pojedynczego rozpraszania
Najprostsza˛ aproksymacja˛ rozwia˛zania równania transferu jest przybliz˙enie poje-
dynczego rozpraszania. Przy załoz˙eniu zerowego odbicia od powierzchni ziemi oraz
zaniedbuja˛c trzeci człon w funkcji z´ródłowej (2.52) transfer promieniowania w atmos-
ferze opisuja˛ poniz˙sze zalez˙nos´ci:
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I↑(τ∗,µ,ϕ) = I↑s (τ∗,µ,ϕ), (2.58)
I↓(τ∗,µ,ϕ) = F0δ(µ−µ0)δ(ϕ−ϕ0)e−τ∗/µ0 + I↓s (τ∗,µ,ϕ), (2.59)
gdzie I↑ i I↓ to radiancja na górnej granicy atmosfery propaguja˛ca sie˛, odpowiednio,
w góre˛ i w dół,ϕ iϕ0 to ka˛ty azymutalne satelity i Słon´ca, zas´ τ∗ jest całkowita˛ grubos´cia˛
optyczna˛. Jako F0 oznaczona została stała słoneczna, natomiast µ = cosθ a µ0 = cosθ0,

























)[e−τ/µ0 − e−τ/µ]. (2.61)
Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e wielkos´ci optyczne takie jak grubos´c´ optyczna τ∗, funkcja fazo-
wa P czy albedo pojedynczego rozpraszania ω, sa˛ wartos´ciami stałymi z wysokos´cia˛.
Powyz˙sze równanie moz˙na upros´cic´ dla niskich grubos´ci optycznych (τ∗ << 1). W ta-





Równanie to jest równaniem monochromatycznym, a zatem opisuje radiancje˛ dla
wa˛skiej linii widmowej. Na grubos´c´ optyczna˛ atmosfery składa sie˛ grubos´c´ optyczna
zwia˛zana z rozpraszaniem Rayleigha (τRAY), ekstynkcja˛ na aerozolu (τA) oraz absorpcja˛
gazów atmosferycznych (τG)
τ∗ = τRAY +τA +τG. (2.63)
Grubos´c´ optyczna τG, w skład której wchodza˛ głównie przyczynki od ozonu i pa-
ry wodnej, dla niektórych długos´ci fali ma drugoplanowe znaczenie i moz˙e zostac´
pominie˛ta. Kolejno, albedo pojedynczego rozpraszania jest natomiast s´rednia˛ waz˙ona˛







gdzie ωRAY = 1 i oznacza albedo pojedynczego rozpraszania dla molekuł powietrza,
a ωA to albedo pojedynczego rozpraszania aerozolu atmosferycznego. Funkcje˛ fazowa˛














a w przypadku aerozolu (PA(Θ)) wykorzystuje sie˛ np. przybliz˙enie Henyey-Greensteina
(Henyey and Greenstein, 1941) opisywane wzorem
P(Θ) =
1− g2
(1 + g2−2gcosΘ)3/2 . (2.67)
W bliskiej podczerwieni rozpraszanie Rayleigha moz˙e byc´ pominie˛te (τ∗ = τA), a gru-





Rozwia˛zanie to, w przypadku przybliz˙enia pojedynczego rozpraszania, jest poprawne
dla dowolnej funkcji fazowej P, pozwala na uwzgle˛dnienie polaryzacji promienio-
wania i moz˙e byc´ stosowane dla dowolnej geometrii. Bywa ponadto stosowane jako
pocza˛tkowe rozwia˛zanie dla bardziej złoz˙onych metod.
Równanie 2.68 uwzgle˛dnia prosta˛ relacje˛ pomie˛dzy 3 wielkos´ciami optycznymi:
ω, P(Θ) oraz τA, jednak wyznaczenie grubos´ci optycznej τA jest trudne ze wzgle˛du
na brak wiedzy o pozostałych wielkos´ciach optycznych (ω, P(Θ)). Z tego powodu
niezbe˛dne jest wykonanie pomiarów dla róz˙nych długos´ci fali lub dla kilku geometrii
(ka˛ta rozpraszania Θ). W przypadku grubos´ci optycznej zalez˙nos´c´ od długos´ci fali



















W powyz˙szych wzorach α oznacza wykładnik Ångströma (Ångström, 1929), a λ0 i λ -
dwie róz˙ne długos´ci fali, dla których zmierzone zostały grubos´ci optyczne, odpowied-
nio, τ0 i τ. W przypadku albeda pojedynczego rozpraszania i funkcji fazowej zalez˙nos´c´
od długos´ci fali jest znacznie bardziej skomplikowana i ich zmiennos´c´ jest pomijana
lub okres´lana na podstawie róz˙nych modeli optycznych.
Wzór 2.62 jest podstawowym równaniem wykorzystywanym do teoretycznych roz-
waz˙an´, a przy tym jest cze˛sto punktem wyjs´cia dla metod stosowanych przy wyzna-
czaniu grubos´ci optycznej aerozolu na podstawie danych satelitarnych. Przykładem
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moz˙e byc´ algorytm oparty na przybliz˙eniu pojedynczego rozpraszania uz˙ywany dla
danych z detektora AVHRR (str. 42). W tym przypadku własnos´ci optyczne aerozolu
wyznaczane sa˛ jedynie nad oceanem, co w zakresie bliskiej podczerwieni jest zgodne
z załoz˙eniem zerowego współczynnika reflektancji podłoz˙a. Analogicznie, równanie
wyprowadzone dla promieniowania propaguja˛cego sie˛ w dół I↓, jest podstawa˛ prze-
twarzania danych z pomiarów naziemnych, np. tych wykonywanych w ramach sieci
AERONET (Holben et al., 1998).
Przybliz˙enie pojedynczego rozpraszania jest stosunkowo mało precyzyjna˛ aproksy-
macja˛ rozwia˛zania równania transferu i moz˙e byc´ stosowane tylko dla okres´lonych wa-
runków w atmosferze. Zasadnos´c´ stosowania przybliz˙enia pojedynczego rozpraszania
zalez˙y w szczególnos´ci od ilos´ci cza˛stek w jednostce obje˛tos´ci oraz efektywnos´ci roz-
praszania przez te cza˛stki. Zatem wpływ na rza˛d rozpraszania jaki nalez˙y stosowac´ do
rozwia˛zania równania transferu promieniowania w atmosferze maja˛ przede wszyst-
kim albedo pojedynczego rozpraszania oraz grubos´c´ optyczna.
Na podstawie róz˙nicy rozwia˛zania równania transferu do wybranego rze˛du roz-
praszania i rozwia˛zania uwzgle˛dniaja˛cego wszystkie rze˛dy rozpraszania stwierdzic´
moz˙na, z˙e dla niskiej grubos´ci optycznej (τ = 0,1) oraz niskiego albeda pojedynczego
rozpraszania (ω = 0,5) uz˙ycie modelu pojedynczego rozpraszania jest w pełni uzasad-
nione. Dla ω = 1 niezbe˛dne jest uwzgle˛dnienie przynajmniej drugiego rze˛du rozpra-
szania. Natomiast w przypadku znacznej grubos´ci optycznej atmosfery (τ >> 1) oraz
wysokiej absorpcji (ω = 0,5) wymagane sa˛ obliczenia do siódmego rze˛du rozpraszania
(Markowicz, 2013).
Dla porównania typowa wartos´c´ albeda pojedynczego rozpraszania w zakresie pro-
mieniowania widzialnego jest z reguły wie˛ksza niz˙ 0,9, podczas gdy w dalekiej pod-
czerwieni jest mniejsza niz˙ 0,5. W przypadku atmosfery czystej, pozbawionej chmur
i aerozolu, typowe grubos´ci optyczne atmosfery wynosza˛ dla obszaru widzialnego
0,1-0,2. Natomiast typowe grubos´ci optyczne aerozolu i chmur zawieraja˛ sie˛ zazwy-
czaj w przedziale, odpowiednio, 0,1-0,4 oraz 0,5-100.
W rzeczywistos´ci radiancja pochodza˛ca z rozproszenia od powierzchni ziemi nie
jest zerowa. Jes´li czynnik ten zostanie uwzgle˛dniony, równania opisuja˛ce radiancje˛
przyjmuja˛ postac´:












gdzie ρ to reflektancja powierzchni ziemi, T oznacza transmisje˛ promieniowania,
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a A to albedo planetarne definiowane jako stosunek nate˛z˙enia promieniowania od-






2.3.2 Metoda kolejnych przybliz˙en´
Równanie 2.62 moz˙na wykorzystac´ do obliczen´ w przypadku wielokrotnego roz-
praszania. Jednym z moz˙liwych zastosowan´ jest metoda kolejnych przybliz˙en´ (ang.
successive orders of scattering, SOS) (Liou, 2002). W przybliz˙eniu tym radiancja jest li-
czona indywidualnie dla fotonów rozproszonych raz, dwa, trzy itd. razy, a całkowita
radiancja jest w tym przypadku suma˛ kolejnych rze˛dów rozpraszania. W kaz˙dym
kolejnym kroku radiancja obliczana jest dla pojedynczego rozpraszania, a uzyskany






















gdzie n oznacza kolejne rozproszenia. Funkcja z´ródłowa liczona jest na podstawie ra-





















Radiancja „zerowego rze˛du” dana jest funkcja˛ δ Diraca
I0(τ,µ,ϕ) = F0e−τ/µ0δ(µ
′ −µ0)δ(ϕ′ −ϕ0). (2.77)
Metoda ta jest efektywna dla os´rodków o znacznej absorpcji (ω << 1), dla których
strumien´ promieniowania rozproszonego jest istotnie osłabiany w efekcie procesów
pochłaniania oraz dla os´rodków o niskiej grubos´ci optycznej (τ << 1) (Lenoble et al.,
2007). Zaleta˛ tej metody jest moz˙liwos´c´ wyprowadzenia w sposób analityczny wzorów
na kolejne przybliz˙enia. Jednak dla n> 2 równania staja˛ sie˛ skomplikowane i trudne do
wykorzystania do opisu fizycznych problemów. Z drugiej strony obliczenia numerycz-
ne sa˛ stosunkowo szybkie i proste (Min and Duan, 2004), ograniczone do całkowania
numerycznego i w efekcie dosyc´ łatwe do implementacji.
33
2.3.3 Przybliz˙enie 2-strumieniowe
Jedna˛ z innych metod rozwia˛zania równania transferu promieniowania jest przy-
bliz˙enie 2-strumieniowe, dla którego równanie transferu sprowadza sie˛ do dwóch rów-
nan´, pierwsze na radiancje˛ skierowana˛ do góry I↑ oraz drugie na radiancje˛ skierowana˛








= I↓−ω(1− b)I↓−ωbI↑−S+e−τ/µ0 , (2.79)
gdzie µ1 = 1/
√










Ze wzgle˛du na swoja˛ definicje˛ parametr b moz˙e byc´ interpretowany jako stosunek
energii rozproszonej wstecznie do całkowitej energii promieniowania rozproszonego,
zas´ 1−b jako cze˛s´c´ energii rozproszonej do przodu.
Interpretacja kolejnych członów równania 2.78 jest naste˛puja˛ca: osłabienie promie-
niowania przez ekstynkcje˛, promieniowanie skierowane w góre˛ pochodza˛ce od rozpro-
szenia do przodu, promieniowanie skierowane w góre˛, ale pochodza˛ce od rozproszenia
wstecznego promieniowania, które propagowało sie˛ do dołu, oraz pojedyncze rozpro-
szenie promieniowania słonecznego. Analogicznie dla równania 2.79 kolejne wyrazy
oznaczaja˛: osłabienie promieniowania przez ekstynkcje˛, promieniowanie skierowane
w dół pochodza˛ce od rozproszenia do przodu, promieniowanie skierowane w dół, ale
pochodza˛ce od rozproszenia wstecznego promieniowania, które propagowało sie˛ do
góry, oraz pojedyncze rozproszenie promieniowania słonecznego. Rozwia˛zanie rów-
nania transferu dla przybliz˙enia 2-strumieniowego przedstawiaja˛ poniz˙sze równania:
I↑ = vKekτ+ uHe−kτ+εe−τ/µ0 , (2.82)
I↓ = uKekτ+ vHe−kτ+γe−τ/µ0 , (2.83)
gdzie K i H to nieznane współczynniki, które moga˛ byc´ wyznaczone z warunków
brzegowych, a pozostałe zmienne zdefiniowane sa˛ przy uz˙yciu poniz˙szych wzorów:
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γ = − [(1−γ3)(1/µ0 +γ1) +γ2γ3]µ20ωF0/(1−µ20k2), (2.87)
gdzie γ1 = [1−ω(1 + g)/2]/µ1, γ2 = ω(1− g)/2µ1, a γ3 = (1−3gµ1µ0)/2.
Metoda 2-strumieniowa uz˙ywana jest cze˛sto do badan´ klimatycznych ze wzgle˛du
na moz˙liwos´c´ szacowania strumieni radiacyjnych, a co za tym idzie bilansu promie-
niowania na górnej granicy atmosfery, w atmosferze i na powierzchni ziemi. Metoda ta
jest bardzo efektywna, jednak rozwia˛zanie wykazuje dobra˛ dokładnos´c´ tylko w ogra-
niczonym przedziale zmiennos´ci parametrów optycznych.
2.3.4 Przybliz˙enie delty-Eddingtona
Jednym z najwie˛kszych problemów w metodzie 2-strumieniowej oraz w zbliz˙onej
metodzie Eddingtona (Eddington, 1916) jest brak uwzgle˛dnienia znacznej asymetrii
funkcji fazowej, która dla duz˙ych cza˛stek wykazuje silne maksimum w kierunku do
przodu (ryc. 2.7).
Obie metody sprawdzaja˛ sie˛ dla atmosfery optycznie grubej, natomiast dla cienkich
warstw oraz duz˙ej absorpcji moga˛ prowadzic´ do duz˙ych nies´cisłos´ci. Cze˛sto uz˙ywa-
nym sposobem na poprawienie rozwia˛zania równania transferu jest przybliz˙enie delty-
Eddingtona (Joseph et al., 1976), wykorzystuja˛ce delte˛ Diraca oraz przybliz˙enie dwu
strumieniowe. W metodzie delty-Eddingtona energia promieniowania rozproszonego
do przodu w wa˛skim ka˛cie bryłowym jest sztucznie usuwana z promieniowania roz-
proszonego, a naste˛pnie jest dodawana do strumienia promieniowania bezpos´rednie-
go, przy czym promieniowanie rozproszone w obszarze aureoli słonecznej traktowane
jest jako promieniowanie bezpos´rednie. Schemat ten zakłada skorygowanie wielkos´ci
optycznych przy wykorzystaniu parametru f . Jes´li ′ oznacza poprawione zgodnie z ta˛
metoda˛ parametry, to grubos´c´ optyczna przyjmuje wówczas postac´:
τ′scat = (1− f )τscat, (2.88)
τ′abs = τabs, (2.89)
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Rycina 2.7: Kształt funkcji fazowych dla róz˙nych parametrów wielkos´ci cza˛stek repre-
zentowanych przez parametr wielkos´ci x definiowany jako x = 2pir/λ, gdzie r oznacza
promien´ cza˛stki, a λ - długos´c´ fali. Wykresy e) i f) przedstawiaja˛ zbliz˙enia zaznaczo-
nych na czerwono obszarów z wykresów, odpowiednio c) i d). Współczynnik refrakcji
dla wszystkich przypadków wynosi 1,5−0,001i (na podstawie Markowicz (2013)).
gdzie indeksy scat i abs oznaczaja˛ odpowiednio grubos´c´ optyczna˛ zwia˛zana˛ z rozpra-
szaniem i absorpcja˛. Całkowita grubos´c´ optyczna ma wie˛c postac´
τ′ = τ′scat +τ
′
abs = τ(1− fω). (2.90)







1− fω . (2.91)
Aby obliczyc´ nowy współczynnik asymetrii korzystamy z własnos´ci, z˙e parametr asy-
metrii dla usuwanego promieniowania rozproszonego do przodu wynosi 1. W efekcie
wymnoz˙enie parametru asymetrii przez grubos´c´ optyczna˛ na rozpraszanie prowadzi
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do zalez˙nos´ci
gτscat = g′τ′scat + 1(τscat−τ′scat), g′ =
g− f
1− f . (2.92)
Funkcja fazowa natomiast składa sie˛ z dwóch członów: pierwszego zwia˛zanego z roz-
praszaniem w kierunku Θ = 0 oraz drugiego opisuja˛cego rozpraszanie w pozostałych
kierunkach i zapisywana jest w postaci
P(µ,µ′) = 2 fδ(µ−µ′) + (1− f )(1 + 3g′µµ′). (2.93)
Problemem pozostaje wyznaczenie parametru f , gdyz˙ nie ma metody obliczania jej
optymalnej wartos´ci. Przykładowo w przypadku funkcji fazowej Henyey-Greensteina




Metody satelitarne w badaniach
optycznych własnos´ci aerozolu
atmosferycznego
3.1 Główne problemy teledetekcji satelitarnej aerozolu
atmosferycznego
Satelitarne badania własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego wia˛z˙a˛ sie˛ z sze-
regiem problemów i ograniczen´. Wykorzystanie pomiarów wykonanych z orbity wy-
maga uwzgle˛dnienia takich czynników jak własnos´ci podłoz˙a i atmosfery, geometria
pomiaru, rodzaj orbity satelitarnej czy charakterystyka detektora.
Pewne ograniczenia wia˛z˙a˛ sie˛ z typem orbity, po której porusza sie˛ satelita. Satelity
polarne charakteryzuja˛ sie˛ niska˛ rozdzielczos´cia˛ czasowa˛, ale rozdzielczos´c´ przestrzen-
na jest zazwyczaj stosunkowo wysoka. W przypadku satelitów geostacjonarnych dane
zbierane sa˛ np. co 15 minut, co pozwala na stały monitoring wybranego obszaru.
Pojawiaja˛ sie˛ natomiast trudnos´ci z wykorzystywaniem danych z wysokich szerokos´ci
geograficznych, a rozdzielczos´c´ przestrzenna jest zdecydowanie niz˙sza niz˙ w przypad-
ku orbit biegunowych.
Pocza˛tkowo teledetekcja satelitarna aerozolu atmosferycznego moz˙liwa była tyl-
ko nad oceanem. Nad ciemna˛ powierzchnia˛, ze wzgle˛du na jej niskie albedo, sy-
gnał pochodza˛cy od aerozolu stanowi stosunkowo duz˙a˛ cze˛s´c´ całkowitego sygnału
docieraja˛cego do detektora. W przypadku detekcji aerozolu nad powierzchnia˛ oceanu
problemem moz˙e byc´ wyste˛powanie zwierciadlanego odbicia od płaskiej powierzchni
wody (ang. sun glint). Zjawisko to zalez˙y od stanu oceanu oraz wzajemnego połoz˙enia
Słon´ca i satelity. Z powodu bardzo wysokich wartos´ci współczynnika odbicia piksele,
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w których wyste˛puje odblask słoneczny, sa˛ najcze˛s´ciej usuwane.
Teledetekcyjne badanie aerozolu atmosferycznego nad la˛dem jest utrudniane przez
wysokie i zmienne albedo powierzchni ziemi. Wartos´c´ radiancji promieniowania po-
chodza˛cego z rozpraszania na aerozolu jest wówczas wielokrotnie mniejsza od wartos´ci
radiancji promieniowania rozproszonego od powierzchni ziemi. Pojawiaja˛ sie˛ równiez˙
problemy z okres´leniem wielkos´ci albeda powierzchni ziemi zwia˛zane w znacznym
stopniu z duz˙a˛ jego zmiennos´cia˛ w czasie i przestrzeni, a takz˙e zmiennos´cia˛ spektralna˛.
Szczególne trudnos´ci wia˛z˙a˛ sie˛ z wyznaczeniem współczynnika odbicia dla obszarów
pokrytych ros´linnos´cia˛. Albedo wegetacji wykazuje bowiem duz˙a˛ zmiennos´c´ w cia˛gu
roku, w zalez˙nos´ci od typu ros´linnos´ci i stopnia jej rozwoju, wilgotnos´ci etc. Wyja˛tkiem
sa˛ obszary pustynne, dla których albedo, pomimo bardzo wysokich wartos´ci, nie ulega
tak znacznym zmianom w cia˛gu roku, dzie˛ki czemu łatwiej je wyznaczyc´. W tym
przypadku jednak kontrybucja aerozolu do reflektancji mierzonej na górnej granicy
atmosfery jest stosunkowo niewielka.
Dla przyrza˛dów o małej rozdzielczos´ci przestrzennej (głównie satelity geostacjo-
narne) duz˙ym problemem jest wyste˛powanie pikseli cze˛s´ciowo pokrytych chmurami,
np. gdy chmury maja˛ rozmiary mniejsze niz˙ rozmiar piksela. W takich przypadkach
zachmurzenie jest trudne do wykrycia, ma jednak duz˙y wpływ na ilos´c´ promieniowa-
nia docieraja˛cego do detektora i moz˙e zostac´ błe˛dnie zidentyfikowane jako warstwa
aerozolu atmosferycznego o grubos´ci optycznej wyz˙szej niz˙ rzeczywista.
Rozwia˛zywanie zagadnien´ teledetekcji satelitarnej wymaga ponadto dostarczenia
dodatkowych informacji o stanie atmosfery dotycza˛cych cis´nienia, wilgotnos´ci, tempe-
ratury, ozonu, etc. W przypadku powierzchni oceanu potrzebna jest równiez˙ znajomo
pre˛dkos´ci i kierunku wiatru, a takz˙e zasolenia wody, zawartos´ci chlorofilu itd. Z tego
wzgle˛du niezbe˛dne jest wykorzystanie róz˙nych z´ródeł danych obejmuja˛cych modele
oceaniczno-atmosferyczne czy obserwacje satelitarne z innych detektorów.
3.2 Przegla˛d metod teledetekcji satelitarnej aerozolu at-
mosferycznego
Rozwój metod detekcji aerozolu zapocza˛tkowały algorytmy stworzone dla instru-
mentu AVHRR (Advanced Very High-Resolution Radiometer) umieszczonego na po-
kładach satelitów polarnych National Oceanic and Atmospheric Administration (NO-
AA) (Stowe et al., 1997) oraz dla instrumentu SeaWIFS (Sea-viewing Wide Field-of-view
Sensor) znajduja˛cego sie˛ na satelicie SeaStar (Gordon and Wang, 1994). Nalez˙y zazna-
czyc´, z˙e pocza˛tkowo satelitarne pomiary aerozolu opierały sie˛ na detektorach, które
były zaprojektowane do innych celów (Chin et al., 2009). Tak tez˙ było w przypadku ra-
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diometru AVHRR, który stworzony został na potrzeby badan´ chmur oraz powierzchni
ziemi w zakresie promieniowania VIS oraz w bliskiej podczerwieni (NIR).
Najcze˛s´ciej wyznaczana˛ na podstawie danych satelitarnych wartos´cia˛ charaktery-
zuja˛ca˛ aerozol atmosferyczny jest AOD. Pierwsze metody wyznaczania AOD nad
la˛dem stworzone zostały dla detektorów Total Ozone Mapping Spectrometer (TOMS)
(Hsu et al., 1996; Herman et al., 1997) i Moderate Resolution Imaging Spectroradio-
meter (MODIS) (Kaufman et al., 1997a; King et al., 1999; Chu et al., 2003). Nowsze
badania dostarczaja˛ wyników dla danych pochodza˛cych z zaawansowanych instru-
mentów takich jak MISR, POLDER, OMI, SCHIAMACHY etc. (Kokhanovsky et al.,
2012; Kaufman et al., 2002; King et al., 1999).
Pomimo dobrej rozdzielczos´ci przestrzennej (ok. 1 km) satelity okra˛z˙aja˛ce Ziemie˛
na orbitach biegunowych dostarczaja˛ danych z niewystarczaja˛ca˛ rozdzielczos´cia˛ cza-
sowa˛, spowodowana˛ długim czasem rewizyty (od kilkunastu godzin do kilkunastu
dni). Moz˙liwos´ci cia˛głego obserwowania aerozolu atmosferycznego pojawiły sie˛ wraz
z wykorzystaniem danych zbieranych przez satelity umieszczone na orbitach geosta-
cjonarnych. Pierwszym przypadkiem wykorzystania danych pochodza˛cych z satelitów
geostacjonarnych w badaniach aerozolu było wyznaczanie własnos´ci optycznych aero-
zolu atmosferycznego na podstawie pomiarów z satelity Geostationary Meteorological
Satellite 5 (GMS5) na potrzeby eksperymentu Aerosol Characterization Experiment
(ACE-Asia) (Wang et al., 2003) przeprowadzonego na zachodnim Pacyfiku. Obecnie
detektory umieszczone na tego typu satelitach stanowia˛ waz˙na˛ cze˛s´c´ systemu moni-
toringu atmosfery i wykorzystywane sa˛ m.in. w obserwacjach aerozolu pochodza˛cych
z poz˙arów (Hassini et al., 2009; Zhang et al., 2012) lub wybuchów wulkanów (Zakšek
et al., 2013; Markowicz et al., 2012). Dla półkuli zachodniej pomiary geostacjonarne wy-
konywane sa˛ za pomoca˛ detektorów umieszczonych na satelitach GOES-East i GOES-
West (Geostationary Operational Environmental Satellite). Natomiast nad Europa˛ dane
zbierane sa˛ przez detektor SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager)
(Aminou, 2002), umieszczony na pokładach serii satelitów Meteosat (rozdział 3.2.2).
W cia˛gu ostatniej dekady satelitarne techniki zostały w znacznym stopniu udo-
skonalone. Mierzona jest ka˛towa zalez˙nos´c´ radiancji i polaryzacja dla wielu długos´ci
fal, od UV po IR, z dobra˛ rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛. Na podstawie tych danych
moz˙e byc´ wyznaczana spektralna zmiennos´c´ grubos´ci optycznej. Uzyskac´ moz˙na rów-
niez˙ pewne informacje na temat polaryzacji, funkcji fazowej oraz rozmiarów cza˛stek -
zarówno nad oceanem jak i nad la˛dem.
W dalszej cze˛s´ci rozdziału opisane zostana˛ najwaz˙niejsze detektory satelitarne wy-
korzystywane do obserwacji aerozolu oraz zasady działania poszczególnych algoryt-
mów.
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3.2.1 Satelity na orbitach polarnych
AVHRR
Radiometr AVHRR został wyniesiony na orbite˛ na pokładach satelitów TIROS-N
oraz serii s´rodowiskowych satelitów polarnych NOAA (National Oceanic and At-
mospheric Administration). Nowa wersja instrumentu, AVHRR/3, znajduje sie˛ na
satelitach NOAA 15-19 i Metop-A. Seria pomiarowa aerozolu z tego przyrza˛du jest
najdłuz˙sza i sie˛ga 1982 roku. Instrument ten charakteryzuje sie˛ relatywnie wysoka˛
rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛, która w nadirze wynosi 1,1 km. Detektor ten zbiera dane
w 6 kanałach, w s´wietle widzialnym oraz bliskiej i termicznej podczerwieni, przy czym
jednoczes´nie wykorzystywanych jest 5 pasm. Kanał 3a uz˙ywany jest w cia˛gu dnia, a 3b
w nocy.
Zadaniem AVHRR jest dostarczanie informacji na temat radiancji w celu badania
m.in. chmur, temperatury la˛du i oceanu, zmian pokrywy s´niez˙nej i lodowej (King et al.,
1999). Dane wykorzystywane sa˛ ponadto do badania stanu wegetacji oraz okres´lania
pokrycia terenu. Ze wzgle˛du na znane własnos´ci spektralne powierzchni oraz niska˛
wartos´c´ reflektancji wyznaczanie własnos´ci aerozolu atmosferycznego w przypadku
instrumentu AVHRR prowadzone jest przede wszystkim nad oceanem. Do detekcji
aerozolu wykorzystywany był pocza˛tkowo jedynie kanał 1, odbieraja˛cy sygnał o dłu-
gos´ci fali 630 nm (Stowe et al., 1997). Kolejne wersje algorytmu zostały rozszerzone
o drugi kanał działaja˛cy dla fali o długos´ci 830 nm, nadal jednak obliczenia prowadzo-
ne sa˛ niezalez˙nie dla kaz˙dego z kanałów (Geogdzhayev et al., 2002; Zhao et al., 2004;
Mishchenko and Geogdzhayev, 2007).
Wyznaczenie AOD moz˙liwe jest przy załoz˙eniu, z˙e znane sa˛ własnos´ci czystej at-
mosfery i aerozolu, a takz˙e reflektancja powierzchni (Stowe et al., 1997; Ignatov and
Stowe, 2002; Ignatov et al., 2004). W praktyce zwia˛zek mie˛dzy AOD a reflektancja˛ po-
wierzchni opisywany jest przez 4-wymiarowa˛ tablice˛ look up table (LUT), obliczona˛
przy wykorzystaniu modelu transferu promieniowania 6S (podrozdział 4.1.3) dla wy-
branych AOD oraz połoz˙en´ Słon´ca i satelity. Własnos´ci optyczne oceanu opisywane sa˛
z wykorzystaniem definicji powierzchni Fresnela (Gordon and Wang, 1992), a pre˛dkos´c´
wiatru przyje˛ta została jako równa 7 m/s. Ponadto dzie˛ki wykorzystaniu dwumodowe-
go rozkładu log-normalnego wielkos´ci cza˛stek, algorytm uwzgle˛dnia dwa przedziały
wielkos´ci aerozolu: mod akumulacyjny i cza˛stki grube. Na podstawie pomiarów ra-
diancji w obydwu kanałach w procesie minimalizacji wyznaczane sa˛ AOD dla 630 i 830
nm, które z kolei posłuz˙yc´ moga˛ do obliczenia wykładnika Ångströma (wzór 2.70).
Oprócz opisanej powyz˙ej metody badania aerozolu atmosferycznego nad oceanami
opracowane zostały równiez˙ algorytmy pozwalaja˛ce na wyznaczanie własnos´ci aero-
zolu nad powierzchniami la˛dowymi dla detektora AVHRR (Soufflet et al., 1997; Knapp
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and Stowe, 2002; Hauser et al., 2005). W tym przypadku uzyskanie informacji o wła-
snos´ciach optycznych powierzchni jest znacznie bardziej skomplikowane. Jednym ze
sposobów wyznaczenia reflektancji powierzchni jest załoz˙enie, z˙e wartos´c´ ta dla da-
nego piksela pozostaje stała przez dłuz˙szy okres, rze˛du 45 dni (Hauser et al., 2005).
Ponadto przyjmuje sie˛, z˙e cze˛s´c´ pomiarów jest wykonywana w warunkach czystej at-
mosfery (całkowity brak aerozolu) (Hauser et al., 2005). Obydwa powyz˙sze załoz˙enia
sa˛ z´ródłem niepewnos´ci uzyskiwanych grubos´ci optycznych.
SeaWIFS
Detektor Sea-Viewing Wide Field-of-View Sensor (SeaWiFS) (Hooker et al., 1992),
wyniesiony na orbite˛ w 1997 roku, został zaprojektowany do pomiarów koloru oce-
anu oraz jego biooptycznych własnos´ci. SeaWiFS posiada 8 kanałów spektralnych: 412,
443, 490, 510, 555, 670, 765 i 865 nm i charakteryzuje sie˛ bardzo wysokim stosunkiem
sygnału do szumu. Do wyznaczenia własnos´ci oceanu niezbe˛dne jest wykonanie ko-
rekcji atmosferycznej. Pozwala to na usunie˛cie 90% zarejestrowanego przez detektor
promieniowania z zakresu widzialnego, które uległo rozproszeniu wstecznemu w at-
mosferze (Gordon and Wang, 1994; Gordon, 1997; Fukushima et al., 1998). Radiancja
mierzona przez detektor moz˙e byc´ wykorzystana do okres´lenia własnos´ci optycznych
aerozolu atmosferycznego, a w szczególnos´ci AOD oraz wykładnika Ångströma, nad
powierzchniami oceanicznymi (Wang, 2000; Wang et al., 2005). Stworzony w tym celu
algorytm wykorzystuje dane z dwóch kanałów spektralnych oraz zestaw predefinio-
wanych modeli aerozolu. Poniewaz˙ wpływ wód otwartego oceanu na sygnał w bliskiej
podczerwieni jest marginalny (Hale and Querry, 1973; Smith and Baker, 1981), moz˙liwe
jest wyznaczenie zmiennos´ci radiancji pochodza˛cej od aerozolu dla dwóch długos´ci
fali: 765 i 865 nm. W przypadku wód o wysokiej produktywnos´ci (duz˙a zawartos´c´
chlorofilu) niezbe˛dne jest uz˙ycie modelu biooptycznego (Siegel et al., 2000; Stumpf
et al., 2003) w celu wyeliminowania wpływu organizmów na transfer promieniowania
w podczerwieni. Na podstawie otrzymanej charakterystyki sygnału spektralnego wy-
bierane sa˛ dwa najbardziej pasuja˛ce modele aerozolu. Uzyskane informacje pozwalaja˛
na wyznaczenie AOD dla dowolnego kanału SeaWiFS oraz wykładnika Ångströma
dla kanałów 510 i 865 nm (Gordon and Wang, 1994).
Współczynnik odbicia na górnej granicy atmosfery ρ(λ) dla długos´ci fal: 765 oraz
865 nm ponad powierzchnia˛ wody moz˙e byc´ zapisany w postaci
ρ(λ) = ρRAY(λ) +ρA(λ) +ρRA(λ), (3.1)
gdzie odpowiednie człony oznaczaja˛ sygnał zwia˛zany z rozpraszaniem Rayleigha
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(ρRAY), rozpraszaniem na aerozolu (ρA) oraz rozpraszaniem w obydwu procesach jed-
noczes´nie (ρRA). Zakłada sie˛ przy tym, z˙e reflektancja powierzchni oceanu w bliskiej
podczerwieni jest zerowa, co wia˛z˙e sie˛ m.in. z pominie˛ciem odblasku słonecznego oraz
wpływu piany morskiej. Na podstawie pomiarów oblicza sie˛ ρA +ρRA dla długos´ci fa-
li 765 i 865 nm. Naste˛pnie przy uz˙yciu bazy danych własnos´ci optycznych aerozolu
(ang. look-up tables, LUT) suma ρA +ρRA jest konwertowana do wartos´ci ρAS, czyli ae-
rozolowego współczynnika odbicia na górnej granicy atmosfery. W kolejnym kroku





który dla danego połoz˙enia Słon´ca i satelity zalez˙y tylko od modelu aerozolu. W ko-
lejnym kroku obliczana jest wartos´c´ ε(765,865) dla wybranego typu aerozolu (Shettle
and Fenn, 1979). Wartos´c´ εave jest wyznaczana poprzez us´rednianie współczynników ε
odpowiadaja˛cych kilku modelom aerozolu. Naste˛pnie wybierane sa˛ dwa typy aerozolu
spełniaja˛ce relacje˛
ε1 < εave < ε
2, (3.3)
przy czym ε1 i ε2 powinny byc´ jak najbardziej zbliz˙one do wartos´ci s´redniej. Wybranie
dwóch modeli aerozolu umoz˙liwia ekstrapolacje˛ do obszaru widzialnego poprzez wy-
znaczenie ε(λ,875). W tym celu przyjmuje sie˛ załoz˙enie, z˙e ε(λ,875) znajduje sie˛ mie˛dzy
wartos´ciami dla dwóch wybranych wczes´niej modeli i rozmieszczona jest w sposób
tak samo proporcjonalny jak ε(765,875).
Na podstawie aerozolowego współczynnika odbicia na górnej granicy atmosfery
wyznaczana jest AOD w wybranym kanale dla wyznaczonych modeli aerozolu. Osta-
teczna AOD liczona jest z liniowej interpolacji mie˛dzy dwoma wybranymi modelami
aerozolu
τa(λ) = (1− ra)τa1(λ) + raτa2(λ), (3.4)




AOD dla SeaWIFS’a jest wyznaczana standardowo dla długos´ci fali 865 nm i dodatko-
wo dla obszaru widzialnego.
TOMS i OMI
Detektor TOMS (Total Ozone Monitoring System) to detektor pracuja˛cy w zakresie
promieniowania ultrafioletowego i wykorzystuja˛cy rozpraszanie na molekułach ga-
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zów (głównie O3) (Torres et al., 1998). W 2005 roku TOMS zasta˛piony został nowym
instrumentem: OMI (Ozone Monitoring Instrument), umieszczonym na pokładzie sa-
telity Aura. Rozdzielczos´c´ przestrzenna OMI wynosi 13x25 km, przy czym moz˙liwe jest
zwie˛kszenie rozdzielczos´ci do 13x13 km w celu wykrywania i s´ledzenia z´ródeł zanie-
czyszczenia w skali miast. Instrument ten wykonuje hiperspektralne pomiary w celu
obserwacji rozproszonej wstecznie radiancji Słon´ca w trzech przedziałach długos´ci fal:
– VIS: 350 - 500 nm;
– UV-1: 270 - 314 nm;
– UV-2: 306 - 380 nm.
W zakresach tych rozmieszczonych jest 740 kanałów. Na podstawie wielkos´ci irra-
diancji wracaja˛cej w kierunku przestrzeni kosmicznej od powierzchni ziemi liczony jest
współczynnik odbicia. Wielkos´c´ ta jest niezbe˛dna do wyznaczenia całkowitej kolum-
ny ozonu. Wykrywane sa˛ równiez˙ takie zwia˛zki chemiczne jak: BrO, formaldehydy,
OClO, NO2.
OMI umoz˙liwia rozróz˙nienie typów aerozolu takich jak, na przykład: pyły wul-
kaniczne, zwia˛zki siarki, niektóre cza˛stki organiczne czy sadza z 40 razy wie˛ksza˛
skutecznos´cia˛ w porównaniu z instrumentem TOMS. W obydwu przypadkach wyko-
rzystywana jest jednak ta sama zalez˙nos´c´: aerozol atmosferyczny oddziałuje z promie-
niowaniem w zakresie UV, a rodzaj i stopien´ oddziaływania zalez˙y od typu aerozolu
i jego charakterystyki (współczynnika refrakcji, rozkładu wielkos´ci, AOD i profilu pio-
nowego w atmosferze). W celu wyeliminowania wpływu tych cza˛stek na pomiary










gdzie I331 oraz I360 oznaczaja˛ radiancje˛ dla fal, odpowiednio 331 i 360 nm, a pom i mod
odnosza˛ sie˛, odpowiednio, do wartos´ci zmierzonych oraz obliczonych dla atmosfery
pozbawionej aerozolu. Powyz˙sza zalez˙nos´c´ jest równiez˙ wykorzystywana w przypad-
ku detektora OMI.
Współczynnik AI pozwala na wykrycie róz˙nych typów aerozolu nad dowolnymi
rodzajami powierzchni, równiez˙ tymi o wysokim albedo. Zaleta˛ jest ponadto moz˙li-
wos´c´ detekcji aerozolu wyste˛puja˛cych ponad warstwa˛ chmur. Współczynnik AI po-
zwala na rozróz˙nienie aerozolu absorbuja˛cego i nieabsorbuja˛cego. Dodatnie warto-
s´ci tego współczynnika wskazuja˛ na wyste˛powanie cza˛stek aerozolu absorbuja˛cego,
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głównie pyłu pustynnego, sadzy i pyłu wulkanicznego. Wartos´ci ujemne współczyn-
nika AI zwia˛zane sa˛ z obecnos´cia˛ aerozolu nieabsorbuja˛cego w atmosferze, takich
jak siarczany czy sól morska (Torres et al., 1998). Wartos´ci bliskie zeru odpowiadaja˛
obecnos´ci chmur. Interpretacja wyników wymaga uwzgle˛dnienia niektórych efektów
zwia˛zanych z reflektancja˛ powierzchni ziemi, gdyz˙ np. odblask słoneczny czy kolor
oceanu moga˛ powodowac´ podwyz˙szenie współczynnika AI.
Indeks aerozolowy moz˙e posłuz˙yc´ do okres´lenia AOD, jes´li znane sa˛, np. z in-
nych pomiarów, takie własnos´ci cza˛stek jak współczynnik refrakcji, rozkład wielkos´ci
cza˛stek oraz wysokos´c´ warstwy aerozolu.
MODIS
Instrument MODIS znajduja˛cy sie˛ na satelitach Terra i Aqua pracuje w 36 kanałach
w zakresie 0,4-14,4 µm. Skanuje on cała˛ ziemie˛ w przecia˛gu 1-2 dni. Rozdzielczos´c´
przestrzenna MODIS-a dla poszczególnych kanałów wynosi:
– 250 m: kanały 1-2;
– 500 m: kanały 3-7;
– 1000 m: kanały 8-36.
W przypadku obszarów oceanicznych wyznaczana jest grubos´c´ optyczna dla 7 ka-
nałów z przedziału 0,47-2,13 µm. Reflektancja powierzchni oceanu przyjmowana jest
jako równa zero dla wszystkich kanałów oprócz pasma 0,55 µm, dla którego ma ona
stała˛ wartos´c´ wynosza˛ca˛ 0,005 (Tanré et al., 1997). Algorytm wykorzystuje tzw. LUT,
czyli wielowymiarowe macierze zawieraja˛ce wyniki symulacji wykonanych za pomoca˛
modelu transferu promieniowania, stworzone dla 9 modeli aerozolu, z czego własnos´ci
cza˛stek duz˙ych opisuje 5 modeli, a cza˛stek o małych s´rednicach - 4 modele. W procesie
minimalizacji wybierana jest taka kombinacja typów aerozolu, dla której reflektancja





gdzie η jest współczynnikiem wagowym, a indeksy f i c oznaczaja˛ odpowiednio frakcje˛
cza˛stek o duz˙ych i małych rozmiarach.
Nad la˛dem AOD wyznaczana jest dla 3 długos´ci fali: 0,47, 0,55 i 0,66 µm, z roz-
dzielczos´cia˛ przestrzenna˛ wynosza˛ca˛ 10 km (Kaufman et al., 1997b). Wykorzystywane
w tym celu sa˛ pomiary reflektancji na górnej granicy atmosfery wykonane w kanałach
0,47, 0,66 i 2,13 µm (Remer et al., 2005). Do oszacowania reflektancji powierzchni wy-
korzystywany jest fakt, z˙e wie˛kszos´c´ typów aerozolu ma znikoma˛ grubos´c´ optyczna˛
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w zakresie s´rodkowej podczerwieni. Jest to spowodowane poprzez wysoka˛ wartos´c´
wykładnika Ångströma (powyz˙ej 1) dla małych cza˛stek czyli spadkiem współczynnika
ekstynkcji z długos´ci fali. Z tego powodu we wczes´niejszej wersji algorytmu (Remer
et al., 2005) współczynnik odbicia dla ciemnej powierzchni mierzony był w zakresie
s´rodkowej podczerwieni (kanał 2,13 µm), przy czym do dalszych obliczen´ wybierane
były tylko te piksele, dla których spełniona była nierównos´c´ 0,01 6 ρ2,13 6 0,25 (Re-
mer et al., 2005). Przyjmuje sie˛, z˙e reflektancja zmierzona na górnej granicy atmosfery
równa jest reflektancji powierzchni ziemi. Na tej podstawie, w kolejnym kroku, re-
flektancja powierzchni (ρ) była obliczana dla długos´ci fal w zakresie promieniowania
widzialnego według zalez˙nos´ci
ρ0,47 = 0,25ρ2,13, ρ0,66 = 0,5ρ2,13. (3.8)
Wykorzystanie otrzymanych wartos´ci ρ0,47 i ρ0,66 pozwalało na wyznaczenie grubos´ci
optycznej w kanałach 0,47 i 0,66 µm oraz wartos´ci wykładnika Ångströma (wzór 2.70),
co z kolei umoz˙liwiało obliczenie grubos´ci optycznej w kanale 0,55 µm.
W rzeczywistos´ci pomiary wykonane w kanale 2,13 µ niosa˛ w sobie informacje na
temat tzw. aerozolu „grubego”, czyli składaja˛cego sie˛ z cza˛stek o duz˙ych rozmiarach
(np. pył pustynny) (Levy et al., 2007, 2010). W nowej wersji algorytmu reflektancja
powierzchni w kanale 0,66 µm nadal jest funkcja˛ reflektancji zmierzonej w kanale 2,13
µm, ale zalez˙y równiez˙ od ka˛ta rozpraszania oraz współczynnika NDVI liczonego dla





Reflektancja dla długos´ci fali 0,47 µm wyznaczana jest na podstawie reflektancji w ka-
nale 0,66 µm (Levy et al., 2009b). Podobnie jak w przypadku detekcji aerozolu nad
oceanem proces wyznaczania AOD oparty jest o zdefiniowane typy aerozolu o okre-
s´lonych własnos´ciach optycznych (Kaufman et al., 1997b). Dla obszarów la˛dowych
baza MODIS-a zawiera dane na temat 5 modeli aerozolu z zakresu akumulacyjnego
oraz 6 modeli dla aerozolu „grubego” (Levy et al., 2010). Podobnie jak w przypadku
innych detektorów w omawianym algorytmie wykorzystywane sa˛ LUT zawieraja˛ce
reflektancje˛ na górnej granicy atmosfery obliczona˛ dla róz˙nych modeli aerozolu, AOD
(0-2) oraz warunków geometrycznych (16 ka˛tów zenitalnych i azymutalnych sateli-
ty, 9 ka˛tów zenitalnych Słon´ca). Na reflektancje˛ obliczona˛ dla analizowanego kanału
składa sie˛ promieniowanie pochodza˛ce z rozpraszania na cza˛stkach małych ρ f
λ
i na
cza˛stkach o duz˙ych rozmiarach ρcλ (wzór 3.7). W celu okres´lenia typu aerozolu naj-
bardziej odpowiadaja˛cego wartos´ciom zmierzonym przez detektor uz˙ywa sie˛ metod
odwrotnych (rozdział 2).
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Oprócz AOD uzyskiwane sa˛ w ten sposób m.in. informacje na temat udziału
cza˛stek o małych promieniach, których obecnos´c´ jest wykorzystywana jako wskaz´nik
wyste˛powania aerozolu antropogenicznego. Ponadto wyznaczane sa˛ parametr asyme-
trii oraz koncentracja aerozolu (Levy et al., 2007).
Nad la˛dem pokrytym ros´linnos´cia˛ MODIS pozwala na wyznaczenie AOD z do-
kładnos´cia˛ rze˛du 0,05± 0,15τ, zas´ nad oceanami, które sa˛ powierzchniami znacznie
łatwiejszymi do parametryzacji, dokładnos´c´ wzrasta do 0,03±0,05τ (Chu et al., 2002;
Remer et al., 2005).
W opisanym algorytmie problemem pozostawała detekcja aerozolu nad jasnymi
powierzchniami, takimi jak na przykład pustynie. Do wyznaczania własnos´ci aerozolu
nad takimi powierzchniami wykorzystywany jest obecnie algorytm Deep Blue (Hsu
et al., 2004). Metoda ta oparta jest na pomiarach wykonywanych dla długos´ci fal 412
oraz 470 nm. Wia˛z˙e sie˛ to z faktem, z˙e dla wymienionych długos´ci fali powierzchnie
pustynne maja˛ stosunkowo niska˛ reflektancje˛. W zalez˙nos´ci od ilos´ci aerozolu w at-
mosferze wykorzystywane sa˛ dwie wersje algorytmu. W przypadku duz˙ych grubos´ci
optycznych (τ > 0,7) w obliczeniach wykorzystywane sa˛ dane z kanałów: 412, 490
i 660 nm. Dla niz˙szych AOD uz˙ywa sie˛ natomiast danych z tylko dwóch kanałów: 412
oraz 470 nm, gdyz˙ wpływ sygnału pochodza˛cego od aerozolu na reflektancje˛ mierzona˛
w kanale 660 nm jest w takim przypadku niewielki.
MISR
Waz˙nym krokiem w rozwoju satelitarnych badan´ aerozolu atmosferycznego by-
ło wyniesienie na orbite˛ detektora MISR (Multi-angle Imaging Spectro-Radiometer
Spectrometer). Instrument ten umieszczony jest na satelicie Terra i mierzy radiancje˛
w 4 kanałach w zakresie promieniowania krótkofalowego (446, 558, 672 i 867 nm),
a jego maksymalna rozdzielczos´c´ przestrzenna wynosi 275 m. Kluczowa˛ własnos´cia˛
tego detektora jest fakt, z˙e dane zbierane sa˛ dla 9 ka˛tów widzenia wzdłuz˙ s´ciez˙ki prze-
lotu: przed i za satelita˛. Odchylenie detektorów od nadiru wynosi odpowiednio: 0◦, ±
26,1◦, ± 45,6◦, ± 60,0◦, ± 70,5◦. W efekcie moz˙liwe jest wyznaczanie własnos´ci aerozolu
(Wang and Gordon, 1994; Martonchik et al., 1998), w tym takz˙e oszacowanie funk-
cji fazowej na rozpraszanie, zarówno nad oceanem jak i nad la˛dem, wła˛czaja˛c jasne
pustynie oraz regiony wyste˛powania refleksu słonecznego (ang. sun glint). Dzie˛ki ska-
nowaniu pod róz˙nymi ka˛tami MISR dostarcza równiez˙ informacji na temat wysokos´ci,
na jakiej znajduja˛ sie˛ warstwy aerozolu pochodza˛ce z poz˙arów, wybuchów wulkanów
i innych z´ródeł (Diner et al., 2001). Główna˛ wada˛ tego detektora jest niska rozdziel-
czos´c´ czasowa, poniewaz˙ skanowanie całego globu trwa ok. 9 dni. AOD wyznaczana




POLDER (Polarization and Directionality of the Earths Reflectances), instrument
znajduja˛cy sie˛ na satelicie PARASOL, mierzy radiancje˛ oraz polaryzacje˛ promieniowa-
nia w os´miu kanałach spektralnych w zakresie promieniowania widzialnego i bliskiej
podczerwieni (0,443−1,02µm) (Deschamps et al., 1994) dla róz˙nych ka˛tów. Wykorzy-
stanie wiedzy na temat polaryzacji promieniowania pozwala na okres´lenie rozmiarów
i kształtów cza˛stek aerozolu (Deuzé et al., 2001). Promieniowanie rozproszone od po-
wierzchni ziemi wykazuje niewielka˛ polaryzacje˛. Znaczne spolaryzowanie sygnału
naste˛puje na molekułach powietrza, natomiast obecnos´c´ aerozolu w atmosferze powo-
duje spadek stopnia polaryzacji, zwłaszcza gdy cza˛stki sa˛ duz˙e i sferyczne. Nad oce-
anami POLDER mierzy AOD, a przy sprzyjaja˛cej geometrii detektor ten moz˙e równiez˙
odróz˙nic´ duz˙e, sferyczne cza˛stki aerozolu pochodzenia morskiego od nieregularnych




Półkula zachodnia monitorowana jest przez układ dwóch satelitów: GOES-East
i GOES-West (Geostationary Operational Environmental Satellite). AOD jest wyzna-
czane na podstawie danych zebranych przez kaz˙dy z satelitów przy wykorzystaniu
algorytmu zaprezentowanego przez Zhang et al. (2001). Rozdzielczos´c´ przestrzenna
produktu udoste˛pnianego przez NOAA, okres´lanego akronimem GASP (GOES Aerosol
and Smoke Product), wynosi 4 km. Dane doste˛pne sa˛ dla godzin mie˛dzy 12:00 a 21:00
UTC, co 30 minut, dla długos´ci fali 550 nm (Knapp et al., 2002). Do obliczen´ uz˙ywane
sa˛ pomiary wykonane w kanale obejmuja˛cym zakres 520-720 nm, dla bezchmurnych
pikseli. W pierwszym kroku dla kaz˙dego piksela wybierany jest pomiar z ostatnich
14-28 dni, dla którego wartos´c´ zmierzonej reflektancji była najniz˙sza (dokładnie druga
od kon´ca). Naste˛pnie wyznaczana jest reflektancja powierzchni dla kaz˙dego piksela
przy załoz˙eniu, z˙e w wybranym dniu AOD wynosiła 0,02 w 550 nm (Knapp et al.,
2005).
W kolejnym kroku, przy wykorzystaniu wyznaczonej reflektancji powierzchni oraz
LUT obliczana jest AOD. Stosowana w algorytmie LUT zawiera wyniki obliczen´ wy-
konanych przy pomocy modelu 6S (str. 62), przy czym w symulacjach uwzgle˛dniony
został jeden model aerozolu (kontynentalny), stała zawartos´c´ gazów atmosferycz-
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nych oraz lambertsowski model powierzchni. Dane pozyskiwane z satelitów GOES
pozwalaja˛ na wyznaczenie grubos´ci optycznej z bardzo niska˛ dokładnos´cia˛, ok. ±0,13
(Knapp et al., 2005).
Pomiary pochodza˛ce z satelitów GOES-East/West wykorzystywane sa˛ równiez˙ w al-
gorytmie słuz˙a˛cym wykrywaniu poz˙arów, a takz˙e do obliczania emisji zwia˛zków uwal-
nianych podczas spalania biomasy (m.in. PM2,5, CO, CH4, CO2, NH3, NOX i SO2).
W tym przypadku uz˙ywane sa˛ dodatkowe informacje uzyskiwane sa˛ z kanałów 3,9
µm i 10,7 µm (Zhang et al., 2012).
Jako z˙e obszary pomiarów satelitów GOES cze˛s´ciowo pokrywaja˛ sie˛, AOD dla
zachodniej cze˛s´ci USA wyznaczana jest dwukrotnie. Jest to podstawa˛ algorytmu wy-
korzystuja˛cego symultanicznie dane z GOES-East i GOES-West (Zhang et al., 2013).
Metoda ta opiera sie˛ na wykorzystaniu pomiarów wykonanych w dniach o stosunkowo
niskiej AOD (poniz˙ej 0,3) do wyznaczenia funkcji BRDF (Bidirectional Reflectance
Distribution Function) dla powierzchni ziemi. Naste˛pnie zakłada sie˛, z˙e kształt BRDF-u
nie zmienia sie˛ znacznie w cia˛gu krótkiego okresu. Znany kształt BRDF-u dla obszaru
obserwowanego jednoczes´nie przed dwa detektory pozwala na oszacowanie, który
pomiar, ze wzgle˛du na swoja˛ geometrie˛, jest bardziej wraz˙liwy na obecnos´c´ aerozolu
w atmosferze. Szacowana na podstawie porównan´ z pomiarami pochodza˛cymi z trzech
pobliskich stacji AERONET dokładnos´c´ algorytmu wynosi 0,05±0,15τ.
Znacznym ograniczeniem moz˙liwos´ci badan´ aerozolu atmosferycznego w przy-
padku satelitów GOES jest obecnos´c´ tylko jednego kanału pracuja˛cego w zakresie
widzialnym. Problem ten ma byc´ rozwia˛zany w kolejnej generacji satelitów (GOES-R,
planowane na rok 2016), na pokładach których znajdowac´ sie˛ be˛da˛ radiometry wypo-
saz˙one w znacznie wie˛ksza˛ ilos´c´ kanałów spektralnych.
SEVIRI
Atmosfera nad Europa˛ monitorowana jest przez serie˛ satelitów geostacjonarnych
MSG (Meteosat Second Generation), na pokładzie których znajduje sie˛ detektor SEVIRI
(Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager). Instrument ten mierzy radiancje˛
w 12 kanałach spektralnych, w zakresie promieniowania krótko- i długofalowego
(mie˛dzy 0,635 and 13,4µm), z rozdzielczos´cia˛ czasowa˛ równa˛ 15 minut i ze stosunkowo
dobra˛ rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛: 3 km w nadirze dla kanałów 1-11 oraz 1 km dla
kanału wysoko rozdzielczego HRV. Ze wzgle˛du na geometrie˛ pomiaru rozdzielczos´c´
przestrzenna dla Polski jest niz˙sza i wynosi odpowiednio 5,5 oraz 3 km. Teoretyczne
pokrycie kuli ziemskiej sie˛ga 81◦ szerokos´ci geograficznej z punktu podsatelitarnego,
co odpowiada 40% powierzchni ziemi. Jednak krzywizna ziemi powoduje, z˙e uz˙ytecz-
ne sa˛ jedynie dane z ka˛ta do 70◦ (ok. 1/3 powierzchni ziemi), a w celu dostarczenia
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produktów meteorologicznych o wysokiej jakos´ci EUMETSAT wprowadził limit 60◦.
Nawet wówczas do całkowitego pokrycia powierzchni ziemi (z wyła˛czeniem obszarów
okołobiegunowych) wystarczaja˛ trzy satelity geostacjonarne.
SEVIRI daje moz˙liwos´c´ rozszerzenia zbioru danych aerozolowych, jednak mała
liczba kanałów w s´wietle widzialnym oraz brak kanału w bliskiej podczerwieni o dłu-
gos´ci fali około 2 µm, sa˛ przyczyna˛ znacznych trudnos´ci w wyznaczaniu reflektancji
powierzchni. SEVIRI posiada 3 kanały spektralne potencjalnie uz˙yteczne w detekcji
aerozolu atmosferycznego: dwa kanały w s´wietle widzialnym (0,635 i 0,810 µm) oraz
jeden kanał w bliskiej podczerwieni (1,64 µm).
W dalszej cze˛s´ci rozdziału przedstawione zostały najwaz˙niejsze metody wyko-
rzystywane do wyznaczania własnos´ci optycznych aerozolu na podstawie danych
z detektora SEVIRI. Najwie˛ksze róz˙nice pomie˛dzy zaproponowanymi dotychczas al-
gorytmami dotycza˛ sposobu szacowania reflektancji powierzchni ziemi.
W algorytmie zaproponowanym przez Popp et al. (2007) załoz˙ono, z˙e charaktery-
styka reflektancji powierzchni dla kaz˙dego z pikseli nie zmienia sie˛ w czasie 31 dni oraz
z˙e dla kaz˙dego piksela i kaz˙dego okresu obserwacyjnego przynajmniej jeden pomiar
wykonany został dla atmosfery wolnej od aerozolu. W praktyce analizowana jest seria
obrazów wykonanych dla kanału 0,6 µm. Dla kaz˙dego piksela i godziny wykonania
pomiaru wybierana jest najniz˙sza reflektancja zmierzona w załoz˙onym oknie czaso-
wym. Reflektancja powierzchni wyznaczana jest naste˛pnie poprzez odje˛cie sygnału
pochodza˛cego od aerozolu atmosferycznego, przy czym przyjmowana jest stała war-
tos´c´ tła aerozolowego równa 0,05. W dalszej cze˛s´ci obliczen´ wykorzystywany jest kod
radiacyjny SMAC (Simplified Method for Atmospheric Correction) (Rahman and De-
dieu, 1994) oparty na 6S. Dane us´redniane sa˛ w obszarach 5x5 pikseli, czyli ok. 25x25
km, z rozdzielczos´cia˛ czasowa˛ wynosza˛ca˛ 30 minut. Porównanie uzyskanych AOD
z pomiarami wykonanymi w ramach sieci AERONET w sierpniu 2004 roku pokazało,
z˙e s´redni bła˛d kwadratowy (rms) wynosi 0,08, a współczynnik korelacji 0,9 (Popp et al.,
2007).
Operacyjny algorytm Satellite Application Facilities (SAF) wykorzystuje dane z ka-
nału widzialnego (0,6 µm) oraz z bliskiej podczerwieni (0,8 i 1,6 µm) (Jolivet et al.,
2006, 2008). Konstrukcja omawianego schematu opiera sie˛ na załoz˙eniu, z˙e reflektancja
mierzona na górnej granicy atmosfery ros´nie wraz ze wzrostem zawartos´ci aerozo-
lu atmosferycznego, co ma miejsce, o ile w atmosferze nie wyste˛puje aerozol silnie
absorbuja˛cy nad jasnymi powierzchniami (Bernard et al., 2011). AOD wyznaczana jest
w kanale 0,6 µm co 15 minut, a wykorzystywana metoda jest zbliz˙ona do tej uz˙ywanej
w przypadku satelitów GOES (Knapp et al., 2005) (str. 49). Jako reflektancja powierzch-
ni przyjmowana jest minimalna wartos´c´ reflektancji TOA zarejestrowana w okresie
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14 dni. Obliczenia wykonywane sa˛ dla 5 modeli aerozolu, a naste˛pnie na podstawie
pomiarów reflektancji w pozostałych dwóch kanałach wybierany jest jeden model ae-
rozolu. Porównanie AOD otrzymanych na podstawie danych z SEVIRI z pomiarami
naziemnymi z sieci AERONET przedstawione zostało w pracy Breon et al. (2011).
Dla obserwacji z okresu maj 2005 – lipiec 2010 r. współczynnik korelacji wynosił 0,63,
s´rednia róz˙nica AOD przyje˛ła wartos´c´ 0,03, a s´redni bła˛d kwadratowy 0,16.
Kolejny algorytm obejmuje jednoczesne wyznaczanie reflektancji podłoz˙a i AOD
(Wagner et al., 2007; Govaerts et al., 2010b). Metoda ta wykorzystuje wiedze˛ na temat
mierzonego w cia˛gu dnia promieniowania słonecznego oraz załoz˙enie, z˙e własno-
s´ci optyczne powierzchni nie zmieniaja˛ sie˛ znacza˛co w cia˛gu dnia. Pozwala to na
odseparowanie sygnału pochodza˛cego od atmosfery i oszacowanie AOD. W opisy-
wanej metodzie reflektancja powierzchni ziemi opisywana jest modelem BRDF Rah-
man–Pinty–Verstraete (Rahman et al., 1993). Jednoczesne wyznaczenie AOD i reflektan-
cji podłoz˙a jest moz˙liwe dzie˛ki wykorzystaniu metody optymalnej estymacji (Rodgers,
2000). Problem odwrotny jest zdefiniowany za pomoca˛ wektora stanu i wektora obser-
wacji (str. 13). Wektor stanu zawiera reflektancje˛ powierzchni dla 3 kanałów oraz AOD
w 550 nm. W wektorze obserwacji zebrane sa˛ pomiary wykonane w 3 kanałach, w cia˛gu
całego dnia. W efekcie minimalizacji funkcji kosztu wyznaczane sa˛ elementy wektora
stanu. Dodatkowo wybierany jest, spos´ród 6 modeli, równiez˙ najbardziej prawdopo-
dobny typ aerozolu wyste˛puja˛cy na danym obszarze geograficznym. S´rednia róz˙nica
wyznaczonego z danych SEVIRI i zmierzonego na stacjach AERONET AOD wynosi
0,044 a rms 0,19 (Govaerts et al., 2010a).
Do wyznaczania AOD nad obszarami kontynentalnymi w algorytmie zapropo-
nowanym przez Carrer et al. (2010) wykorzystywana jest estymacja reflektancji po-
wierzchni przy uz˙yciu funkcji BRDF zaproponowanej przez Roujean et al. (1992).
Dzie˛ki załoz˙eniu, z˙e reflektancja powierzchni ulega mniejszym zmianom niz˙ wła-
snos´ci optyczne atmosfery, algorytm ten umoz˙liwia jednoczesne wyznaczanie AOD
oraz funkcji BRDF dla powierzchni. Porównanie AOD uzyskanej na podstawie danych
z SEVIRI i obserwacji z 9 stacji AERONET zebranych w latach 2005–2007 w duz˙ym
stopniu zalez˙y od analizowanej stacji pomiarowej. S´rednie róz˙nice wahaja˛ sie˛ mie˛dzy
-0,08 i 0,03, a współczynnik korelacji mie˛dzy 0,41 i 0,83 (Carrer et al., 2010).
Kolejny algorytm, Oxford-Ral Aerosol and Cloud (ORAC) (Thomas et al., 2009),
do wyznaczenia AOD wykorzystuje pomiary z 3 kanałów SEVIRI (0,6, 0,8 i 1,6 µm).
Do minimalizacji uz˙ywana jest metoda optymalnej estymacji, która uwzgle˛dnia za-
równo wyniki pomiarów jak i informacje a priori, a takz˙e ich niepewnos´ci (Rodgers,
2000). Do obliczen´ wykorzystywany jest model DISORT (Discrete Ordinances Radiati-
ve Transfer model) (Stammes et al., 1988). W efekcie wyznaczane sa˛ jednoczes´nie AOD,
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reflektancja powierzchni oraz efektywny promien´ cza˛stek aerozolu. Współczynnik ko-
relacji AOD uzyskanej z algorytmu ORAC i AOD zmierzonego na powierzchni ziemi
wynosi 0,82, zas´ rms 0,14 (Bulgin et al., 2011).
Algorytm rozwinie˛ty przez Mei et al. (2012) wykorzystuje serie˛ trzech kolejnych
pomiarów zebranych w dwóch kanałach spektralnych: 0,6 i 0,8 µm. W przypadku tej
metody reflektancja powierzchni jest wyznaczana na podstawie załoz˙enia, z˙e wpływ
aerozolu na reflektancje˛ mierzona˛ w kanale 1,6 µm jest minimalny. W efekcie stosu-
nek reflektancji powierzchni w kanale 0,6 lub 0,8 µm dla dwóch naste˛puja˛cych po
sobie obserwacji moz˙e byc´ dobrze przybliz˙ony stosunkiem reflektancji w kanale 1,6
µm. Wyznaczana jest AOD w kanałach 0,6 i 0,8 µm, a takz˙e typ aerozolu (wybierany
z 6 doste˛pnych modeli). Porównanie wyników z pomiarami wykonanymi na stacjach
AERONET pokazało, z˙e współczynnik korelacji wynosi 0,86 a rms 0,18 (Mei et al.,
2012).
Osobna˛ grupe˛ metod stanowia˛ algorytmy przeznaczone do detekcji pyłu pustyn-
nego, wykorzystuja˛ce równiez˙ pomiary wykonane w zakresie podczerwieni i dalekiej
podczerwieni (De Paepe and Dewitte, 2007; Schepanski et al., 2007; Brindley and Rus-
sell, 2009; Carboni et al., 2013). Metody te nie be˛da˛ szerzej dyskutowane.
3.2.3 Pomiary zintegrowane
Jednym ze sposobów poprawienia jakos´ci wyznaczanych własnos´ci optycznych
aerozolu jest jednoczesne wykorzystanie danych zbieranych przez róz˙ne instrumenty
satelitarne, czego przykładem moz˙e byc´ A-Train (lub The Afternoon), zespół satelitów
niosa˛cych detektory dedykowane do róz˙nych badan´. Formacja ta składa sie˛ z 5 sa-
telitów okra˛z˙aja˛cych Ziemie˛ na orbitach polarnych. Sa˛ to kolejno: Aqua, CloudSat,
CALIPSO, PARASOL, Aura. Przelot całej formacji nad danym punktem na powierzch-
ni ziemi trwa około 15 minut, przy czym róz˙nica czasu przelotu satelitów CloudSat
i CALIPSO wynosi 15 sekund. W najbliz˙szym czasie projekt ma byc´ rozwijany poprzez
doła˛czenie dwóch kolejnych satelitów. A-Train pierwszy raz umoz˙liwił przeprowadze-
nie zintegrowanych i niemal symultanicznych obserwacji aerozolu, chmur i strumieni
radiacyjnych z wykorzystaniem róz˙nych sensorów. Pozwoliły one, mie˛dzy innymi, na
wyznaczenie pionowej zmiany ekstynkcji promieniowania zwia˛zanej z oddziaływa-
niem aerozolu, w zalez˙nos´ci od rozmiarów cza˛stek.
Pomimo wielu zalet oraz cia˛głego rozwoju zarówno instrumentów jak i algoryt-
mów pomiary satelitarne nadal cechuja˛ sie˛ niz˙sza˛ dokładnos´cia˛ w porównaniu do
danych pochodza˛cych z pomiarów naziemnych. Dane zbierane na powierzchni zie-
mi słuz˙a˛ zwykle do walidacji algorytmów satelitarnych, jednak prowadzone sa˛ rów-
niez˙ badania nad wspólnym uz˙yciem pomiarów satelitarnych i danych naziemnych.
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Przykładem moz˙e byc´ wykorzystanie w detekcji aerozolu danych zbieranych w sieci
AERONET (Ignatov, 1997; Tang et al., 2005; Xu et al., 2008), pozwalaja˛ce mie˛dzy in-
nymi na ulepszenie parametryzacji reflektancji podłoz˙a. Na tej podstawie opiera sie˛
algorytm zaproponowany przez Bennouna and de Leeuw (2007), w którym własnos´ci




algorytmów do wyznaczania grubos´ci
optycznej aerozolu na podstawie
optymalnej interpolacji
W poniz˙szym rozdziale zaprezentowano konstrukcje˛ dwóch autorskich algoryt-
mów słuz˙a˛cych do wyznaczania AOD na podstawie synergii danych satelitarnych
pochodza˛cych z przyrza˛du SEVIRI, obserwacji naziemnych oraz modeli numerycz-
nych (ryc. 4.1). Głównym celem opracowanej w ramach niniejszej pracy integracji
pomiarów jest poprawa metod słuz˙a˛cych do wyznaczania własnos´ci optycznych po-
wierzchni ziemi, co przekłada sie˛ bezpos´rednio na mniejsze błe˛dy w wyznaczaniu
AOD. W tym celu zaproponowano metode˛ optymalnej interpolacji zastosowana˛ do
pierwszego przybliz˙enia rozkładu przestrzennego AOD. Jako wste˛pne przybliz˙enie
wykorzystane zostały dane z przyrza˛du MODIS lub wyniki symulacji numerycznych
wykonanych przy uz˙yciu modeli transportu zanieczyszczen´. Dane te sa˛ korygowane
na podstawie obserwacji naziemnych wykonywanych przy uz˙yciu fotometrów sło-
necznych w kilku stacjach pomiarowych na terenie Polski. Metoda ta jest stosowana
w przypadku tzw. dni referencyjnych, charakteryzuja˛cych sie˛ niska˛ AOD (na ogół po
niz˙ej 0,1 dla długos´ci fali 500 nm), i słuz˙y do oszacowania poprawki atmosferycznej
a naste˛pnie do wyznaczenia reflektancji powierzchni ziemi. Uzyskana w ten sposób
wartos´c´ współczynnika odbicia podłoz˙a jest naste˛pnie wykorzystywana do wyznacza-
nia rozkładu przestrzennego AOD w okresie ±10 dni.
Kaz˙dy z przedstawionych poniz˙ej algorytmów składa sie˛ z dwóch etapów (Za-
wadzka and Markowicz, 2014).
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Pierwszy etap (dzien´ referencyjny):
– wybór dnia referencyjnego w oparciu o kryterium niskiej AOD oraz maksy-
malnej ilos´ci pikseli pozbawionych zachmurzenia;
– identyfikacja pikseli satelitarnych, w których nie wyste˛puja˛ chmury i odrzu-
cenie pozostałych;
– wyznaczenie rozkładu przestrzennego AOD dla dnia referencyjnego;
– wyznaczanie własnos´ci optycznych podłoz˙a dla dnia referencyjnego.
Drugi etap (dzien´, dla którego wyznaczana jest AOD):
– identyfikacja pikseli satelitarnych, w których nie wyste˛puja˛ chmury;
– wyznaczenie AOD na podstawie radiancji zmierzonej na górnej granicy
atmosfery oraz reflektancji podłoz˙a wyznaczonej w pierwszym etapie.
Pomimo tego, z˙e metody te stworzono dla przyrza˛du SEVIRI umieszczonego na
satelicie geostacjonarnym MSG, moga˛ byc´ one wykorzystane równiez˙ w przypadku
innych przyrza˛dów znajduja˛cych sie˛ na orbitach geostacjonarnych lub polarnych. Po-
nadto algorytmy te moga˛ byc´ stosowane dla dowolnego rejonu s´wiata pod warunkiem,
z˙e doste˛pne sa˛ dane z naziemnych pomiarów fotometrycznych.
4.1 Dane i instrumenty
4.1.1 SEVIRI
Detektor SEVIRI posiada 12 kanałów spektralnych, jednak zaledwie 3 z nich sa˛ po-
tencjalnie uz˙yteczne w detekcji aerozolu atmosferycznego (patrz str. 50). W celu spraw-
dzenia przydatnos´ci wymienionych kanałów przeprowadzone zostały testy z wyko-
rzystaniem modelu transferu promieniowania (Zawadzka and Markowicz, 2011). Naj-
bardziej czuły na obecnos´c´ aerozolu w atmosferze okazał sie˛ kanał 0,635 µm, co wia˛z˙e
sie˛ z niskimi wartos´ciami albedo podłoz˙a w tym zakresie spektralnym. W tym przy-
padku wzrost AOD powoduje wyz˙sze wartos´ci radiancji satelitarnej. Z kolei w kanale
0,810 µm albedo wegetacji jest wysokie, w wyniku czego radiancja mierzona na górnej
granicy atmosfery nieznacznie zalez˙y od AOD. Ponadto, w przypadku aerozolu silnie
absorbuja˛cego wraz ze wzrostem AOD moz˙na zaobserwowac´ spadek promieniowania
opuszczaja˛cego atmosfere˛. Natomiast, jako z˙e ekstynkcja promieniowania słoneczne-
go zwia˛zana z obecnos´cia˛ aerozolu atmosferycznego na ogół spada z długos´cia˛ fali,
najmniejsze cza˛stki maja˛ relatywnie mały wpływ na radiancje˛ mierzona˛ w kanale 1,64
µm. Jedynie w przypadku duz˙ych cza˛stek aerozolu pochodzenia naturalnego (pył
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Rycina 4.1: Schemat konstrukcji algorytmów.
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pustynny lub drobiny soli morskiej) wpływ poprawki atmosferycznej w tym kanale
nie moz˙e zostac´ pominie˛ty. Tak wie˛c kanał nr 3 ze wzgle˛du na duz˙a˛ wraz˙liwos´c´ na
zmiany reflektancji powierzchni moz˙e byc´ wykorzystywany do szacowania własnos´ci
optycznych powierzchni ziemi.
Z wymienionych powyz˙ej powodów w algorytmach słuz˙a˛cych do wyznaczania
własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego wykorzystane zostały dane uzyska-
ne z kanałów 1 i 3 (0,635 i 1,64 µm) SEVIRI. Ponadto w prezentowanych badaniach
wykorzystana została rozdzielczos´c´ przestrzenna 5,5x5,5 km.
4.1.2 Informacja o zmiennos´ci przestrzennej AOD w dniu referen-
cyjnym
4.1.2.1 MODIS
W celu zminimalizowania wpływu aerozolu zawieszonego w atmosferze na wyzna-
czana˛ reflektancje˛ powierzchni ziemi wykorzystane zostały dane z detektora Moderate
Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS). Informacje na temat AOD dla dłu-
gos´ci fali 550 nm uzyskano z danych poziomu 2: MOD04_L2 (Terra) oraz MYD04_L2
(Aqua), z kolekcji 05 i 051 (Levy et al., 2009a), które sa˛ udoste˛pniane przez NASA.
Satelity Terra i Aqua, na których umieszczony jest MODIS, wykonuja˛ pomiary nad
Polska˛ pomie˛dzy godzina˛ 8:00 a 11:30 UTC. Dane zostały us´rednione dla kaz˙dego dnia
i interpolowane do rozdzielczos´ci przestrzennej detektora SEVIRI. W celu zminimali-
zowania błe˛dów zwia˛zanych z duz˙a˛ masa˛ optyczna˛ atmosfery wybrane zostały tylko
pomiary wykonane przy ka˛cie zenitalnym satelity mniejszym niz˙ 60◦.
Algorytm wyznaczania własnos´ci aerozolu na podstawie danych z detektora MO-
DIS został opisany w podrozdziale 3.2.1. Niepewnos´c´ AOD wyznaczonej nad la˛dem
w przypadku MODIS-a (dla reflektancji powierzchni mniejszej niz˙ 0,25) wynosi±0,05±
0,15τ (Remer et al., 2005; Levy et al., 2010). Najwie˛ksza˛ składowa˛ tej wielkos´ci jest
zmiennos´c´ reflektancji powierzchni w obre˛bie danego piksela (Levy et al., 2010; Se-
idel et al., 2011) oraz jej s´redniej wartos´ci (Seidel and Popp, 2011). Ponadto efektem
maja˛cym znaczny wpływ na wzrost niepewnos´ci wyznaczanej AOD jest anizotropia
odbicia promieniowania od wie˛kszos´ci powierzchni la˛dowych.
4.1.2.2 Model transportu zanieczyszczen´
Dane dotycza˛ce grubos´ci optycznej aerozolu w dniu referencyjnym pochodza˛ce
z MODIS-a moga˛ zostac´ zasta˛pione wynikami symulacji modelu transportu zanie-
czyszczen´. W poniz˙szej pracy wykorzystane zostały dwa modele: NAAPS i MACC.
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Model transferu zanieczyszczen´ w atmosferze The Navy Aerosol Analysis and Pre-
diction System (NAAPS) (Witek et al., 2007) jest wykorzystywany do prognozy rozkła-
du przestrzennego AOD oraz koncentracji masy róz˙nych rodzajów aerozolu. Obecna
wersja modelu uwzgle˛dnia obecnos´c´ SO2 w postaci gazowej oraz 4 komponenty aero-
zolowe: aerozol pustynny, sól morska˛, siarczany w postaci cza˛steczkowej (SO4) oraz
aerozol emitowany podczas spalania biomasy. Zakłada sie˛, z˙e aerozol emitowany pod-
czas spalania biomasy przekłada sie˛ w 95% na zwia˛zki organiczne i w 5% na sadze˛
(Maciszewska et al., 2010). W efekcie w modelu wyróz˙nia sie˛ 5 typów aerozolu atmos-
ferycznego: siarczany, sadza, sól morska, aerozol pustynny oraz cza˛stki rozpuszczalne
w wodzie. Dla kaz˙dego rodzaju cza˛stek zdefiniowane sa˛ obszary z´ródłowe oraz wiel-
kos´ci emisji z powierzchni ziemi. Miejsca i wielkos´ci emisji pyłu pustynnego zostały
scharakteryzowane na podstawie bazy danych Land Cover Characteristic Database
U.S. Geological Survey (USGS) (Anderson et al., 1976). Załoz˙ono, z˙e pył unoszony
jest z powierzchni, gdy pre˛dkos´c´ tarciowa przekracza wartos´c´ 0,6 m/s a wilgotnos´c´ po-
wierzchni jest niz˙sza niz˙ 30%. Emisja cza˛stek pyłu pustynnego przyje˛ta jest jako propor-
cjonalna do czwartej pote˛gi pre˛dkos´ci tarciowej wiatru (Westphal et al., 1988). W przy-
padku soli morskiej wykorzystywana jest w modelu parametryzacja oparta na wzorze
Monahana (Monahan and Davidson, 1986), w którym ilos´c´ emitowanych cza˛stek jest
proporcjonalna do pre˛dkos´ci wiatru przy powierzchni w pote˛dze 3,41. Szacowane
emisje siarczanów do atmosfery oparte sa˛ na bazie danych GEIA (Annual SOx/NOx
Global Emissions Inventory) dla roku 1985, przy czym uwzgle˛dniana jest zmiennos´c´
sezonowa oraz dwupoziomowa dystrybucja w pionie (Benkowitz et al., 1996). Emi-
sje antropogeniczne konwertowane sa˛ do SO2 (95%) oraz do siarczanów w postaci
cza˛steczkowej (SO4, 5%), podczas gdy cza˛stki pochodzenia naturalnego, dimetylosiar-
czany (DMS), konwertowane sa˛ w 43% na SO2 i w 57% na SO4. W modelu NAAPS
uwzgle˛dniana jest ponadto reakcja utleniania SO2 do SO−24 , która wykazuje zalez˙nos´c´
od ka˛ta zenitalnego Słon´ca, szerokos´ci geograficznej i pory roku (Christensen, 1997).
Ostatni komponent, ilos´c´ aerozolu emitowanego podczas spalania biomasy, szacowany
jest na podstawie danych uzyskiwanych w projekcie FLAMBE (Fire Locating and Mo-
deling of Burning Emissions, www.nrlmry.navy.mil/flambe/) (Reid et al., 2009). Oparte
sa˛ one na danych pochodza˛cych z satelitów GOES (www.wfabba.ssec.wisc.edu/) i MO-
DIS (www.rapidfire.sci.gsfc.nasa.gov/firemaps/). Model NAAPS uwzgle˛dnia tylko je-
den przedział wielkos´ci cza˛stek aerozolu. Dostaja˛ce sie˛ do atmosfery cza˛stki podlegaja˛
wielkoskalowej adwekcji oraz dyfuzji na skutek turbulencji, a takz˙e sa˛ usuwane z at-
mosfery w wyniku suchej depozycji oraz procesu wymywania. Równania adwekcji
i dyfuzji rozwia˛zywane sa˛ dla kaz˙dego oczka siatki osobno dla róz˙nych rodzajów
cza˛stek przy uz˙yciu pól meteorologicznych z modelu NOGAPS (Navy Operational
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Global Atmospheric Prediction System) (Hogan and Brody, 1993). Własnos´ci optyczne
aerozolu, takie jak AOD, albedo pojedynczego rozpraszania, parametr asymetrii i wy-
kładnik Ångströma sa˛ wyznaczane dla kaz˙dego z typów aerozolu z rozdzielczos´cia˛
czasowa˛ równa˛ 6 godzin (Maciszewska et al., 2010). Rozdzielczos´c´ horyzontalna mo-
delu to 1◦x1◦, podczas gdy w pionie zdefiniowanych zostało 25 poziomów.
Informacje na temat dystrybucji przestrzennej aerozolu uzyskac´ moz˙na równiez˙
z systemu MACC (Monitoring Atmospheric Composition and Climate) zaprojekto-
wanego, mie˛dzy innymi, do monitoringu globalnej dystrybucji oraz transportu ga-
zów cieplarnianych, aerozolu oraz innych zanieczyszczen´ powietrza. W projekcie tym
wykorzystywany jest model aerozolowy ECMWF IFS (European Centre for Medium-
Range Weather Forecasts Integrated Forecasting System) (Morcrette et al., 2009). Model
ten uwzgle˛dnia zarówno aerozol pochodzenia antropogenicznego jak i naturalnego,
w tym sól morska˛, pył pustynny, sadze˛, cza˛stki organiczne i siarczany. Cza˛stki soli mor-
skiej oraz pyłu pustynnego wyste˛puja˛ w trzech przedziałach wielkos´ci (odpowiednio:
0,03 - 0,5 - 0,9 - 20 µm i 0,03 - 0,55 - 0,9 - 20 µm), natomiast sadza i materia organicz-
na moga˛ wykazywac´ zarówno włas´ciwos´ci hydrofilowe jak i hydrofobowe. Z´ródła
cza˛stek aerozolu w modelu sa˛ zdefiniowane na dwa sposoby. Dla aerozolu pochodze-
nia naturalnego, soli morskiej i pyłu pustynnego, ilos´c´ cza˛stek zwia˛zana jest z para-
metrami powierzchni uje˛tymi w modelu (np. wilgotnos´c´ gleby, albedo powierzchni,
pokrycie s´niegiem, orografia i in.) (Morcrette et al., 2009). W przypadku aerozolu an-
tropogenicznego, czyli sadzy, cza˛stek organicznych i siarczanów, ich ilos´c´ szacowana
jest na podstawie emisji klimatologicznych. W modelu uwzgle˛dniony został transport
cza˛stek w wyniku adwekcji, pionowej dyfuzji i konwekcji, a ich usunie˛cie z atmos-
fery moz˙e nasta˛pic´ w wyniku suchej depozycji, sedymentacji oraz mokrej depozycji
(deszcze wielkoskalowe i opady konwekcyjne). Rozdzielczos´c´ horyzontalna modelu to
1,125◦x1,125◦, a w profilu pionowym uwzgle˛dnionych jest 60 warstw. Zaleta˛ modelu
MACC jest asymilacja AOD w 550 nm pochodza˛cej z detektora MODIS, wyznaczonej
nad oceanami i ciemnymi powierzchniami ziemi (Benedetti et al., 2009). Pozwala to na
korekcje˛ rozkładów przestrzennych AOD z modelu wzgle˛dem obserwacji.
4.1.2.3 Pomiary naziemne
Przez wzgla˛d na znacza˛ce niepewnos´ci AOD uzyskiwanej z pomiarów detekto-
rem MODIS oraz wyników modeli transportu zanieczyszczen´ w prezentowanych ba-
daniach wykonana została korekcja wartos´ci AOD w oparciu o pomiary naziemne
wykonywane w Belsku, Sopocie, Warszawie i Strzyz˙owie (ryc. 4.2). Stacje pomia-
rowe zlokalizowane w Belsku i Strzyz˙owie (od sierpnia 2013 roku) nalez˙a˛ do sieci
AERosol RObotic NETwork - AERONET (www.aeronet.gsfc.nasa.gov), a ostatnie 3 sta-
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cje - do sieci Poland-AOD (www.polandaod.pl).
Obserwatorium Geofizyczne PAN w Belsku (51,836◦N, 21,789◦E, 180 m n.p.m.)
połoz˙one jest około 50 km na południe od centrum Warszawy, około 45 km od IGFUW
(Instytut Geofizyki Uniwersytetu Warszawskiego) i 2 km od miejscowos´ci Belsk Duz˙y
(ryc. 6.2). Stacja badawcza ulokowana jest na brzegu lasu, z dala od osad ludzkich oraz
ruchu drogowego, a otaczaja˛cy ja˛ teren ma charakter rolniczy (głównie sady owocowe).
Obserwatorium w Belsku jest równiez˙ cze˛s´cia˛ sieci badawczej EARLINET (European
Aerosol Research Lidar Network, www.earlinet.org).
AERONET jest jedna˛ z sieci pomiarów aerozolowych obejmuja˛cych swym zasie˛giem
najwie˛kszy obszar (Holben et al., 1998). Wykorzystywanym przyrza˛dem jest fotometr
słoneczny CIMEL Electronique 318A (www.cimel.fr). CIMEL to wielokanałowy, auto-
matyczny fotometr, który mierzy z powierzchni ziemi bezpos´redni strumien´ promie-
niowania słonecznego oraz radiancje˛ nieboskłonu. Obie składowe promieniowania
mierzone sa˛ na ogół dla 8 długos´ci fali wybieranych z listy: 340, 380, 440, 500, 675, 870,
936, 1020, 1640 nm. We wszystkich kanałach spektralnych poza 936 nm wyznaczana
jest AOD. W przypadku kanału 936 nm szacowana jest całkowita zawartos´c´ pary wod-
nej w pionowej kolumnie atmosfery. Na potrzeby prowadzonych badan´ wykorzystane
zostały dane z poziomu 2.0 z rozdzielczos´cia˛ czasowa˛ ok. 15 min. Na podstawie pomia-
rów promieniowania rozproszonego oraz metod odwrotnych (Dubovik and King, 2000)
wyznaczane sa˛ dodatkowe parametry optyczne aerozolu takie jak albedo pojedyncze-
go rozpraszania, parametr asymetrii czy funkcja fazowa oraz wielkos´ci mikrofizyczne
takie jak rozkład wielkos´ci cza˛stek. Wszystkie wymienione wielkos´ci sa˛ zdefiniowane
jako s´rednie w pionowej kolumnie atmosfery.
Siec´ badawcza Poland-AOD została oficjalnie powołana w 2011 roku (Zawadz-
ka et al., 2013), jednak obserwacje własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego
oraz strumieni radiacyjnych sa˛ prowadzone juz˙ od 2007 roku. Obecnie w skład sie-
ci wchodza˛ 3 stacje: Sopot (wybrzez˙e Bałtyku), Warszawa (centralna Polska, miejski
typ s´rodowiska) oraz Strzyz˙ów (południowo-wschodnia Polska, s´rodowisko wiejskie,
górskie). Laboratorium Transferu Radiacyjnego (LTR) nalez˙a˛ce do Instytutu Geofizy-
ki (Wydział Fizyki, Uniwersytet Warszawski, www.igf.fuw.edu.pl) ulokowane jest na
platformie umieszczonej na dachu budynku uniwersyteckiego (52,210◦N, 20,980◦E,
110 m n.p.m.). LTR stworzone zostało na potrzeby eksperymentu SAWA (SAharan
dust over WArsaw) w 2005 roku (Markowicz et al., 2008).
Pomiary grubos´ci optycznej w sieci Poland-AOD prowadzone sa˛ przy uz˙yciu in-
strumentów MFR-7 (Multifilter Rotating Shadowband Radiometers) (Harrison et al.,
1994), opisanych w dodatku B (str. 140).
Dodatkowo wykorzystane zostały dane zbierane podczas nieregularnych pomia-
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Rycina 4.2: Lokalizacja stacji pomiarowych.
rów wykonywanych przy uz˙yciu re˛cznego fotometru słonecznego Microtops (Morys
et al., 2001). W tym przypadku AOD wyznaczana jest na podstawie pomiarów bezpo-
s´redniego promieniowania słonecznego dochodza˛cego do powierzchni ziemi w zakre-
sie widzialnym i bliskiej podczerwieni (kanały: 380, 500, 675, 870, 1020 nm).
Waz˙nym zagadnieniem w przypadku wszystkich wymienionych instrumentów
jest regularna kalibracja. Proces kalibracji wymienionych detektorów opisany został
w dodatku B (str. 139 - 141).
4.1.3 Model transferu promieniowania
Ze wzgle˛du na wysoka˛ rozdzielczos´c´ przestrzenna˛ danych pochodza˛cych z de-
tektora SEVIRI, a co za tym idzie duz˙a˛ ilos´c´ pikseli, dla których wykonywane sa˛
obliczenia, wyznaczanie AOD dla całego obszaru Polski jest czasochłonne. Najbardziej
rozpowszechniona˛ metoda˛ optymalizacji obliczen´ jest symulowanie radiancji na gór-
nej granicy atmosfery dla róz˙nych warunków i gromadzenie uzyskanych wyników
w tablicach okres´lanych zazwyczaj jako LUT.
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Do symulacji obserwacji satelitarnych w niniejszej pracy wykorzystany został mo-
del transferu promieniowania w atmosferze 6S (Second Simulation of a Satellite Signal
in the Solar Spectrum) (Vermote et al., 1997, 2006) w wersji wektorowej, opubliko-
wanej w 2005 roku (6SV1.0B) (Vermote et al., 2006). Rozwia˛zanie równania transferu
promieniowania w modelu uwzgle˛dnia rozpraszanie wielokrotne i opiera sie˛ na me-
todzie kolejnych przybliz˙en´ (ang. successive orders of scattering, SOS) (Liou, 2002) (str.
33). Model transferu promieniowania 6S został napisany w je˛zyku programowania
FORTRAN i umoz˙liwia uwzgle˛dnienie najwaz˙niejszych czynników wpływaja˛cych na
propagacje˛ promieniowania w atmosferze, w tym własnos´ci optycznych atmosfery
i podłoz˙a. Obliczenia sa˛ wykonywane dla długos´ci fal z zakresu 0,25-4 µm i moga˛
byc´ przeprowadzane tylko dla nieboskłonu pozbawionego zachmurzenia. Dokładnos´c´
symulacji zalez˙y od zadanych warunków geometrycznych oraz ilos´ci wyszczególnio-
nych w atmosferze warstw. Domys´lnie, w wykorzystywanej wersji kodu, ustawiona
jest standardowa dokładnos´c´, co przekłada sie˛ na s´rednia˛ niepewnos´c´ obliczanej ra-
diancji rze˛du 0,4− 0,6% (Vermote et al., 2006). Ponadto w niniejszej pracy model 6S
uz˙yty był w wersji skalarnej (bez uwzgle˛dnienia polaryzacji promieniowania).
Do przeprowadzenia symulacji niezbe˛dne jest okres´lenie zestawu danych wejs´cio-
wych, tj.:
– geometrii pomiaru (połoz˙enie Słon´ca i satelity);
– stanu atmosfery (profile cis´nienia, temperatury, ge˛stos´ci pary wodnej, stosunku
zmieszania ozonu);
– charakterystyki spektralnej kanałów detektora;
– własnos´ci spektralnych powierzchni ziemi;
– własnos´ci optycznych aerozolu (funkcja fazowa, parametr asymetrii, albedo po-
jedynczego rozpraszania, współczynnik ekstynkcji, AOD).
Na kaz˙dym kroku moz˙liwe jest okres´lenie powyz˙szych wielkos´ci samodzielnie
przez uz˙ytkownika ba˛dz´ wykorzystanie standardowych profili i opcji modelu (Ver-
mote et al., 2006). Na podstawie danych wprowadzanych do modelu 6S liczona jest
radiancja dla 20 długos´ci fali, które sa˛ regularnie rozmieszczone w spektrum słonecz-
nym. Uzyskane wartos´ci sa˛ naste˛pnie interpolowane na dowolna˛ długos´c´ fali, przy
wykorzystaniu definicji wykładnika Ångströma (wzór 2.70).
Obliczenia przebiegaja˛ w naste˛puja˛cych krokach:
– utworzenie karty wejs´ciowej do modelu, zawieraja˛cej niezbe˛dne dane;
– uruchomienie modelu i zapis wyników do pliku;
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– odczytanie danych wyjs´ciowych.
Na rysunku 4.3 przedstawiony jest schemat działania modelu 6S uwzgle˛dniaja˛cy naj-
waz˙niejsze wartos´ci wejs´ciowe.
Rycina 4.3: Schemat działania modelu 6S.
Geometria pomiaru
Omawiany model wykorzystywany jest zazwyczaj do symulacji sygnału satelitar-
nego, jednak moz˙liwe jest równiez˙ wykonanie obliczen´ dla detektora znajduja˛cego sie˛
na powierzchni ziemi lub na pokładzie samolotu. W kaz˙dym z przypadków niezbe˛dne
jest uwzgle˛dnienie połoz˙enia detektora. Do modelu 6S zaimplementowane zostały da-
ne dotycza˛ce geometrii dla kilku satelitów (GOES, Landsat, SPOT, satelity NOAA).
MSG2, jako stosunkowo nowy satelita, nie został uwzgle˛dniony w kodzie i niezbe˛-
dne wielkos´ci, czyli ka˛ty zenitalne i azymutalne Słon´ca oraz satelity, były wyznaczane
niezalez˙nie od modelu. Obliczenia opisane zostały w dodatku A.3 (str. 136).
Własnos´ci atmosfery
W celu okres´lenia stanu atmosfery do modelu wprowadzane sa˛ profile cis´nienia
i temperatury. Parametryzowana jest równiez˙ absorpcja promieniowania przez wybra-
ne gazy, jako z˙e w wybranych zakresach spektralnych moz˙e miec´ ona istotny wpływ
na propagacje˛ promieniowania. W zakresie promieniowania krótkofalowego model 6S
uwzgle˛dnia absorpcje˛ przez naste˛puja˛ce gazy: O2, O3, H2O, CO2, CH4 i NO2. Przyje˛to,
z˙e cza˛stki O2, CO2, CH4 i NO2 maja˛ stały stosunek zmieszania z wysokos´cia˛. W celu
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parametryzacji własnos´ci tych gazów w pionowej kolumnie w modelu 6S uz˙yty zo-
stał model HITRAN (HIgh-resolution TRANsmission molecular absorption database)
(Rothman et al., 1987). Zmiennos´c´ spektralna absorpcji okres´lona jest w przedziałach
o szerokos´ci 10 cm−1.
W przypadku pary wodnej i ozonu nalez˙y wzia˛c´ pod uwage˛ wie˛ksza˛ zmiennos´c´
czasowa˛ oraz przestrzenna˛ zawartos´ci tych gazów w atmosferze. Model 6S umoz˙-
liwia wykorzystanie standardowych profili atmosferycznych (np. dla lata lub zimy
w s´rednich szerokos´ciach geograficznych), obejmuja˛cych stosunek zmieszania ozonu
i ge˛stos´c´ pary wodnej, jak równiez˙ temperature˛ i cis´nienie atmosferyczne. Inne opcje
to wprowadzenie własnych pionowych profili wszystkich wymienionych wielkos´ci
ba˛dz´ podanie jedynie całkowitej zawartos´ci ozonu i pary wodnej, które be˛da˛ naste˛pnie
uz˙yte do skalowania podstawowego profilu. Jako standardowy profil w modelu 6S
wykorzystywany jest profil US62 (U.S. standard atmosphere in 1962) (US62, 1962).
W opisywanych badaniach wykorzystana została opcja umoz˙liwiaja˛ca wprowadze-
nie do modelu jedynie całkowitych zawartos´ci O3 i H2O, zatem profile pionowe tych
zwia˛zków, jak równiez˙ profile temperatury i cis´nienia pochodza˛ z modelu US62. Jest
to optymalny wybór, gdyz˙ w zakresie spektralnym kanałów 1 i 3 para wodna i ozon
maja˛ niewielki wpływ na transmisje˛ promieniowania.
Charakterystyka spektralna kanałów
Kolejnym rozpatrywanym czynnikiem jest odpowiedz´ spektralna wykorzystywa-
nych pasm. Model 6S umoz˙liwia wybór standardowego kanału dla wybranych sate-
litów, takich jak GOES, MODIS, POLDER, MERIS i in. Inna˛ opcja˛ jest wprowadzenie
funkcji filtruja˛cej dla pasma definiowanego przez uz˙ytkownika lub zadanie warunków
monochromatycznych. Podobnie jak w przypadku geometrii pomiaru charakterysty-
ka kanałów MSG2 nie została uprzednio zaimplementowana do modelu, wobec czego
niezbe˛dne wartos´ci musza˛ byc´ podane przez uz˙ytkownika. Dla kaz˙dego wykorzy-
stywanego w obliczeniach pasma wprowadzane sa˛ zatem minimalne i maksymalne
długos´ci fali oraz funkcja filtruja˛ca (rozdzielczos´c´ 0,0025 µm), która opisuje odpowiedz´
detektora w danym zakresie spektralnym (ryc. 4.4). Dane zostały zaczerpnie˛te z do-
kumentu EUMETSATu „Spectral responses for Meteosat Second Generation (MSG)”
(www.eumetsat.int/website/home/Data/Products/Calibration/MSGCalibration/).
Własnos´ci spektralne powierzchni ziemi
Bardzo waz˙nym parametrem w symulacjach radiancji sa˛ własnos´ci spektralne pod-
łoz˙a. Model 6S umoz˙liwia parametryzacje˛ reflektancji podłoz˙a na kilka sposobów.
Pierwszym krokiem jest wybór jednorodnos´ci powierzchni. Dla obszarów, które cha-
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Rycina 4.4: Funkcja filtruja˛ca dla 3 kanałów SEVIRI.
rakteryzuje jeden typ podłoz˙a, doste˛pne sa˛ do wyboru 4 modele pokrycia terenu:
wegetacja, woda słona, piasek oraz woda słodka, dla których krzywe odbicia sa˛ zaim-
plementowane do modelu. Moz˙liwe jest takz˙e opisanie własnos´ci podłoz˙a przy uz˙yciu
funkcji BRDF, przy czym model 6S posiada 10 wbudowanych modeli BRDF. Wyko-
rzystanie w obliczeniach kaz˙dego z modeli wymaga wprowadzenia specyficznych dla
wybranego schematu współczynników.
Jes´li natomiast w obliczeniach rozwaz˙ana jest powierzchnia niejednorodna, wów-
czas albo okres´la sie˛ albedo dla badanego obiektu, jego promien´ w kilometrach oraz
albedo otoczenia albo wybiera sie˛ rodzaje obydwu powierzchni spos´ród predefinio-
wanych typów. Ponadto w kaz˙dej z opisanych opcji moz˙liwe jest zadanie funkcji re-
flektancji przez uz˙ytkownika.
Parametryzacja reflektancji powierzchni ziemi wykorzystana w niniejszej pracy
opisana została w dalszej cze˛s´ci rozdziału (str. 67, 71).
Własnos´ci aerozolu
Model 6S udoste˛pnia kilka opcji zdefiniowania własnos´ci optycznych aerozolu at-
mosferycznego. Podstawowym załoz˙eniem jest sferycznos´c´ i jednorodnos´c´ cza˛stek.
Ponadto przyjmuje sie˛, z˙e tworza˛ one tzw. mieszanine˛ zewne˛trzna˛. Okres´lenia wła-
snos´ci optycznych aerozolu moz˙na dokonac´ po pierwsze poprzez wybór jednego ze
standardowych typów aerozolu (morski, kontynentalny, miejski, pustynny, stratosfe-
ryczny, biogeniczny). Moz˙liwe jest równiez˙ stworzenie własnych klas aerozolu poprzez
okres´lenie składu procentowego mieszaniny 4 składników (pył pustynny, cza˛stki roz-
puszczalne w wodzie, sól morska, sadza). Kolejna opcja˛ jest wykorzystanie jednego
z rozkładów wielkos´ci cza˛stek (wielomodalny log-normalny, gamma, Junge lub uzy-
skany na podstawie pomiarów fotometrycznych). Ponadto istnieje równiez˙ moz˙liwos´c´
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wprowadzenia profilu AOD, co umoz˙liwia integracje˛ symulacji z danymi pozyskanymi
z lidaru.
W prezentowanych badaniach parametry optyczne aerozolu sa˛ wyznaczane nieza-
lez˙nie od modelu i wprowadzane w postaci zewne˛trznego pliku.
4.1.4 Look-up tables
Na podstawie obliczen´ uwzgle˛dniaja˛cych zmiennos´c´ szeregu parametrów utwo-
rzone zostały LUT dla kanałów 0,6 µm i 1,6 µm. Wzie˛tych pod uwage˛ zostało osiem
najwaz˙niejszych zmiennych, których wartos´ci zaprezentowane zostały w tabeli 4.1.
Tabela 4.1: Struktura LUT. Albedo pojedynczego rozpraszania (ω) i parametr asymetrii
(g) podane dla długos´ci fali 550 nm, reflektancja powierzchni (ρsur f ) oraz AOD dla
długos´ci fali 635 nm; ka˛t zenitalny słon´ca (θs), wzgle˛dny ka˛t azymutalny (∆ϕ), ka˛t
zenitalny satelity(θv); całkowita zawartos´c´ pary wodnej (H2O) w g/cm2.
Pierwszy krok obejmuje scharakteryzowanie warunków geometrycznych. Pozycje
słon´ca i detektora satelitarnego opisuja˛ trzy ka˛ty: ka˛t zenitalny słon´ca (θs), wzgle˛dny ka˛t
azymutalny (∆ϕ) oraz ka˛t zenitalny satelity (θv). W symulacjach brane pod uwage˛ były
jedynie ka˛ty wyste˛puja˛ce dla terytorium Polski (patrz tabela 4.1). Naste˛pnie definio-
wane sa˛ własnos´ci atmosfery. W przypadku ozonu stratosferycznego przyje˛ta została
s´rednia zawartos´c´ ozonu w pionowej kolumnie atmosfery jako 350 DU. W przypadku
pary wodnej uwzgle˛dniane były dwie wartos´ci: 0,5 i 4 g/cm2, odpowiadaja˛ce bardzo su-
chej i bardzo wilgotnej atmosferze. Ograniczenie jedynie do s´redniej zawartos´ci ozonu
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oraz dwóch skrajnych przypadków zawartos´ci pary wodnej jest w pełni wystarczaja˛ce,
gdyz˙ zarówno w kanale 1 jak i 3 wpływ tej wielkos´ci na radiancje˛ satelitarna˛ jest nie-
wielki (Zawadzka and Markowicz, 2011). Rozkład pionowy ozonu oraz pary wodnej
opisany został przy pomocy profilu US62, zaproponowanego dla strefy umiarkowanej
w modelu 6S. Wyznaczenie korekcji atmosferycznej wymaga ponadto scharakteryzo-
wania własnos´ci optycznych aerozolu atmosferycznego. W przeprowadzonych symu-
lacjach uwzgle˛dnione zostały zmiany naste˛puja˛cych parametrów optycznych: AOD,
albedo pojedynczego rozpraszania, parametru asymetrii i funkcji fazowej. W przypad-
ku zmian własnos´ci optycznych z wysokos´cia˛ załoz˙ono taki sam (wykładniczy) profil
współczynnika ekstynkcji dla wszystkich symulacji. Pozostałe wielkos´ci optyczne były
niezmienne z wysokos´cia˛. Jako z˙e AOD nad Polska˛ oscyluje zazwyczaj w granicach
0,05-0,9 (dla 550 nm) wybranych zostało 21 wartos´ci AOD z nieregularnym krokiem.
W przypadku kolejnego parametru, albedo pojedynczego rozpraszania, obliczenia wy-
konane zostały dla wartos´ci z zakresu 0,8−1 z krokiem 0,05. Parametr asymetrii, który
mówi o preferowanym kierunku rozproszenia (przód lub tył) fotonów padaja˛cych na
cza˛stki aerozolu atmosferycznego, przyjmował wartos´ci od 0,55 do 0,75 z krokiem 0,05.
Natomiast kształt funkcji fazowej opisany został przez parametr asymetrii w oparciu
o relacje˛ Henyeya – Greensteina (Henyey and Greenstein (1941), wzór 2.67).
Struktura LUT jest wynikiem kompromisu pomie˛dzy rozmiarem macierzy, cza-
sem obliczen´, krokiem parametrów, a takz˙e czułos´cia˛ symulowanej radiancji na górnej
granicy atmosfery ze wzgle˛du na wielkos´ci fizyczne be˛da˛ce na wejs´ciu do modelu.
4.1.5 Dodatkowe dane
Wyznaczanie AOD z pomiarów satelitarnych wymaga dostarczenia informacji na
temat własnos´ci optycznych powierzchni ziemi jak równiez˙ typu podłoz˙a. Do zdefi-
niowania rodzaju pokrycia terenu w Polsce w poniz˙szej pracy wykorzystana zosta-
ła baza danych Land Cover Map for Europe (Hartley et al., 2000) stworzona przez
United States Geological Survey (USGS) w oparciu o pomiary satelitarne systemu
SPOT-Vegetation (www.spot-vegetation.com). W bazie danych wyróz˙nionych zostało
100 typów podłoz˙a. Na podstawie mapy o rozdzielczos´ci przestrzennej 1 km wybrane
zostały dominuja˛ce typy podłoz˙a dla obszarów odpowiadaja˛cych powierzchni piksela
SEVIRI (ryc. 4.5). Na terenie Polski wyodre˛bnionych zostało 6 głównych rodzajów po-
krycia terenu: obszary rolne, lasy: mieszane, lis´ciaste i iglaste, woda i obszary miejskie.
Pozostałe pojedyncze piksele zakwalifikowane zostały do kategorii inne. Uzyskane
dane umoz˙liwiły oszacowanie reflektancji powierzchni w kolejnym kroku, w sposób
opisany w sekcji 4.2.2.
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Rycina 4.5: Mapa pokrycia terenu.
4.2 Konstrukcja algorytmów
Poniz˙ej zaprezentowane sa˛ dwa algorytmy słuz˙a˛ce do wyznaczania własnos´ci
optycznych aerozolu atmosferycznego na podstawie synergii danych satelitarnych oraz
obserwacji naziemnych (ryc. 4.1). Pierwszy krok w obydwu przypadkach obejmuje
usunie˛cie pikseli zachmurzonych. W tym celu wykorzystywana jest maska chmuro-
wa stworzona dla danych pochodza˛cych z detektora SEVIRI przez Riedi and Nicolas
(2005). Do przeprowadzenia obliczen´ niezbe˛dne sa˛ naste˛puja˛ce dane: reflektancja (ka-
nały: 635, 865, 1640 nm), wariancja reflektancji (obszar 3x3 piksele, kanały: 635 i 865
nm) oraz temperatura radiacyjna (kanały: 3,9; 8,7; 10,8; 12 µm). W rezultacie kaz˙demu
pikselowi przyporza˛dkowane zostaja˛ cyfry od 0 do 4, oznaczaja˛ce: 0 - piksel bezchmur-
ny, 1 - piksel prawdopodobnie bezchmurny, 2 - piksel prawdopodobnie zachmurzony,
3 - piksel zachmurzony, 4 - brzeg chmury. Do dalszych obliczen´ uz˙ywane sa˛ jedynie
piksele oznaczone 0 lub 1. Piksele zaklasyfikowane jako prawdopodobnie bezchmurne
sa˛ brane pod uwage˛, gdyz˙ dla godzin porannych, ze wzgle˛du na geometrie˛ połoz˙enia




W przypadku 1-kanałowej wersji algorytmu do oszacowania reflektancji powierzch-
ni wykorzystane zostały pomiary reflektancji na górnej granicy atmosfery wykonane
przez detektor SEVIRI oraz informacje na temat własnos´ci optycznych aerozolu at-
mosferycznego podczas dni z bardzo niskimi wartos´ciami AOD (dni referencyjne).
Ponadto, w celu umoz˙liwienia analizy zmiennos´ci przestrzennej AOD jako dni refe-
rencyjne wybrane zostały jedynie przypadki, dla których przynajmniej połowa tery-
torium Polski była bezchmurna. Pomimo niskich wartos´ci AOD (poniz˙ej 0,1 w 500
nm), a w efekcie stosunkowo niewielkiego oddziaływania aerozolu na propagacje˛
promieniowania słonecznego w atmosferze, eliminacja wpływu składników atmosfe-
ry, ze szczególnym uwzgle˛dnieniem aerozolu atmosferycznego, na wartos´c´ radiancji
mierzonej przez detektory satelitarne jest nieodzowna. W obliczeniach wykorzystane
zostały informacje na temat zmiennos´ci przestrzennej AOD (τre f ) pozyskane z detekto-
ra MODIS lub jednego z modeli (NAAPS, MACC). Dodatkowo dane te skorygowano
przy uz˙yciu pomiarów naziemnych prowadzonych w czterech stacjach (str. 60). Albe-
do pojedynczego rozpraszania oraz parametr asymetrii przyje˛to na podstawie danych
z modelu NAAPS lub MACC. W przypadku wykorzystania danych z detektora MO-
DIS jako tła AOD w dniu referencyjnym albedo pojedynczego rozpraszania miało stała˛
wartos´c´ równa˛ 0,96, a parametr asymetrii był wyznaczany na podstawie relacji z wy-
kładnikiem Ångströma mierzonym za pomoca˛ fotometru słonecznego (Anikin et al.,
2002). W przypadku zawartos´ci pary wodnej przyje˛ta została stała wartos´c´ (1 g/cm2),
gdyz˙ parametr ten ma marginalny wpływ na radiancje˛ mierzona˛ na górnej granicy
atmosfery w 635 nm.
W kolejnym kroku algorytmu wyznaczana jest reflektancja podłoz˙a poprzez mini-
malizacje˛ funkcji kosztu zdefiniowanej jako róz˙nice˛ radiancji zmierzonej przez satelite˛
i radiancji symulowanej dla długos´ci fali 635 nm. W przypadku wielkos´ci symulo-
wanych wykorzystano baze˛ danych LUT. Głównym problemem w tym przypadku,
ze wzgle˛du na bardzo duz˙a˛ ilos´c´ elementów zawartych w LUT (ponad 14 milionów),
okazało sie˛ opracowanie metody interpolacyjnej. W pierwszym etapie, dla kaz˙dej wiel-
kos´ci fizycznej okres´lana jest mniejsza oraz wie˛ksza wartos´c´ spos´ród tych znajduja˛cych
sie˛ w LUT. Do dalszych obliczen´ wykorzystywane sa˛ jedynie elementy LUT zawieraja˛ce
rozwia˛zania dla wybranych we wczes´niejszym kroku przedziałów. Zabieg ten umoz˙-
liwia znaczne przyspieszenie wykonywanej póz´niej liniowej interpolacji wielowymia-
rowej. Ostatnim etapem jest znalezienie rozwia˛zania minimalizuja˛cego funkcje˛ kosztu.
Do minimalizacji uz˙ywana jest funkcja MATLABa fminbnd, oparta na metodzie złotego
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podziału oraz parabolicznej interpolacji (Brent, 1973).
Ostatnia cze˛s´c´ algorytmu 1-kanałowego odpowiada za wyznaczanie AOD dowol-
nego dnia w oparciu o minimalizacje˛ funkcji kosztu zdefiniowanej w sposób analogicz-
ny do opisanego powyz˙ej. W tym przypadku zakłada sie˛, z˙e reflektancja powierzch-
ni ziemi w rozdzielczos´ci przestrzennej detektora SEVIRI nie zmienia sie˛ znacza˛co
w przecia˛gu ±10 dni.
4.2.2 Algorytm 2-kanałowy
Druga metoda wyznaczania AOD bazuje na danych obejmuja˛cych informacje na
temat rodzaju pokrycia terenu, uzyskanych z bazy Land Cover Map for Europe (Har-
tley et al., 2000). Po odrzuceniu pikseli oznaczonych jako zachmurzone definiowane sa˛
róz˙ne typy powierzchni wyste˛puja˛ce na terenie Polski. W kolejnym kroku wyznacza
sie˛ dominuja˛cy typ pokrycia podłoz˙a dla obszarów równych wielkos´ci piksela SEVIRI.
Dla dnia referencyjnego wyznaczana jest reflektancja powierzchni w kanałach 0,635
i 1,64 µm, w sposób analogiczny do przedstawionego dla metody 1-kanałowej. Uzy-
skane wartos´ci wykorzystywane sa˛ do wyznaczenia regresji liniowej dla kaz˙dego ze
zdefiniowanych typów powierzchni. Kolejny etap obliczen´ wymaga załoz˙enia, z˙e uzy-
skana zalez˙nos´c´ liniowa pomie˛dzy reflektancja˛ w wymienionych kanałach nie ulega
znacza˛cej zmianie w przecia˛gu 10 dni. Ponadto przyjmuje sie˛, z˙e aerosol ma znikomy
wpływ na reflektancje˛ obserwowana˛ na górnej granicy atmosfery w kanale 3, nawet jes´li
w zakresie widzialnym AOD osia˛ga wysokie wartos´ci. Powyz˙sze załoz˙enia pozwalaja˛
na oszacowanie reflektancji powierzchni w kanale 1,64µm bazuja˛c na pomiarach reflek-
tancji na górnej granicy atmosfery. Naste˛pnie w oparciu o liniowa˛ relacje˛ wyznaczona˛
dla dnia referencyjnego obliczana jest reflektancja powierzchni w kanale 0,635 µm dla
dowolnego dnia. Wart podkres´lenia jest fakt, z˙e w przypadku wersji 2-kanałowej nie
jest tracona informacja o AOD w pikselach, które były oznaczone jako zachmurzone
w dniu referencyjnym. Jest to moz˙liwe dzie˛ki wyznaczaniu relacji mie˛dzy reflektancja˛
w dwóch kanałach dla danego typu pokrycia terenu, a nie dla pojedynczych pikseli.
4.2.3 Wyznaczanie zmiennos´ci przestrzennej AOD w dniu referen-
cyjnym
Do okres´lenia zmiennos´ci przestrzennej AOD w dniu referencyjnym wykorzystana
została metoda optymalnej interpolacji (Rodgers, 2000). Wektor x, zawieraja˛cy skorygo-
wane wartos´ci AOD, moz˙na wyznaczyc´ jako zaburzenie wartos´ci nieskorygowanych
(dane z detektora MODIS lub jednego z modeli: NAAPS lub MACC) xa na podstawie
równania
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x = xa +δx, (4.1)
gdzie δx oznacza poprawke˛ do pola pierwszego przybliz˙enia zdefiniowana˛ jako
δx = K
(
y−F (xa)) , (4.2)
przy czym y to wektor obserwacji fotometrycznych, F oznacza model bezpos´redni







gdzie Sy i Sa odpowiadaja˛ symetrycznym macierzom kowariancji błe˛dów obserwacji
oraz błe˛dów pierwszego przybliz˙enia. Macierz kowariancji błe˛dów obserwacji została
zdefiniowana jako macierz diagonalna składaja˛ca sie˛ z wariancji niepewnos´ci AOD.
Niepewnos´ci pomiarów naziemnych AOD zostały przyje˛te jako równe 0,025 dla ra-
diometru MFR-7 oraz 0,015 i 0,01, odpowiednio dla fotometru Microtops oraz CIMEL.













gdzie σ2b to kwadrat niepewnos´ci rozkładu przestrzennego AOD (0,05 dla MODIS-a,
MACC-a i NAAPS-a), a ηi j oznacza współczynnik korelacji pola tła pomie˛dzy punktami
przestrzennymi i i j. Współczynniki te zdefiniowane zostały przy uz˙yciu funkcji Gaussa
ηi j = exp
−r2i jR2
 , (4.5)
gdzie ηi j jest miara˛ odległos´ci mie˛dzy punktami i i j a R definiuje promien´ wpływu.
W przypadku zmiennos´ci przestrzennej AOD promien´ wpływu został przyje˛ty jako
równy 100 km. W tym zakresie pole AOD uzyskane z danych z MODIS-a, MACC-a
lub NAAPS-a zostało skorygowane przy wykorzystaniu bardziej precyzyjnych infor-
macji pochodza˛cych z obserwacji naziemnych. Ilos´c´ punktów pomiarowych AOD na
powierzchni ziemi, zwłaszcza w zachodniej cze˛s´ci Polski, jest zbyt mała, by znacza˛co
poprawic´ jakos´c´ danych aerozolowych. Nalez˙y jednak zauwaz˙yc´, z˙e informacja ta jest
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niezbe˛dna tylko dla dni referencyjnych, które charakteryzuja˛ sie˛ zazwyczaj horyzonta-
lna˛ jednorodnos´cia˛ mas powietrza, zwia˛zana˛ z napływem mas powietrza arktycznych
lub polarno-morskich. W przypadkach tych PBL jest niska i tym samym ma małe
zdolnos´ci do akumulacji zanieczyszczen´.
Przykładowy przebieg procesu wyznaczania reflektancji powierzchni oraz AOD
zaprezentowany został na rycinie 4.6. Dla dnia referencyjnego AOD z detektora MO-
DIS (ryc. 4.6 a) została poprawiona w procesie optymalnej interpolacji (ryc. 4.6 c).
Uzyskana wartos´c´ oraz reflektancja zmierzona na górnej granicy atmosfery (ryc. 4.6
b) pozwalaja˛ na wyznaczenie reflektancji powierzchni (ryc. 4.6 d), która z kolei moz˙e
zostac´ wykorzystana do okres´lenia wartos´ci AOD w innym dniu. Wyniki uzyskane
na podstawie danych z SEVIRI (ryc. 4.6 g) oraz AOD pochodza˛ca z detektora MODIS
(ryc. 4.6 e) zostały porównane na rycinie 4.6 h). Dla wie˛kszos´ci obszarów Polski róz˙nica
ta mies´ci sie˛ w przedziale od -0,02 do 0,02. Ponadto zobrazowana została reflektancja
TOA dla dnia 3 maja 2009 (ryc. 4.6 f).
4.3 Analiza błe˛dów metody 1- oraz 2-kanałowej
W celu okres´lenia poprawnos´ci zaprojektowanych algorytmów przeprowadzone
zostały testy wraz˙liwos´ci wyznaczanego AOD (τret) na parametry wejs´ciowe mode-
lu. W pierwszym kroku analizowany był wpływ niepewnos´ci własnos´ci optycznych
aerozolu (albedo pojedynczego rozpraszania ω i parametru asymetrii g) przy ustalo-
nym ka˛cie zenitalnym słon´ca θs oraz wzgle˛dnym ka˛cie azymutalnym ∆ϕ na błe˛dy
AOD. W tabeli 4.2 zaprezentowane zostały wyniki symulacji wykonanych dla 3 róz˙-
nych wartos´ci AOD: 0,2, 0,5 i 1. Niepewnos´c´ ω i g przyje˛ta została jako równa ±0,05.
Wybrana wartos´c´ zapewnia uwzgle˛dnienie zakresu zmiennos´ci obydwu parametrów
(0,8-1 dla ω i 0,6-0,7 dla g). Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e podane zakresy wartos´ci odnosza˛
sie˛ do pomiarów us´rednionych w pionowej kolumnie atmosfery. W przypadku obser-
wacji prowadzonych lokalnie przy powierzchni ziemi w pewnych warunkach moga˛
byc´ odnotowywane równiez˙ wartos´ci spoza podanych przedziałów. Dla przyje˛tej nie-
pewnos´ci ω i g zaobserwowac´ moz˙na 3-7% róz˙nicy mie˛dzy rezultatami obliczen´ dla
porannych oraz południowych warunków geometrycznych. Uzyskane wyniki zalez˙a˛
równiez˙ od własnos´ci spektralnych powierzchni. Dla wartos´ci reflektancji powierzchni
z zakresu 0,02-0,05 niepewnos´ci AOD wynosza˛ od 9 do 17% dla geometrii porannej oraz
12-35% dla warunków południowych. Jes´li rozwaz˙ane sa˛ wysokie wartos´ci reflektancji
powierzchni (0,1) róz˙nice moga˛ sie˛gac´ 50%. W zalez˙nos´ci od stopnia zanieczyszczenia
atmosfery niepewnos´ci AOD spowodowane błe˛dem pomiarowym ω róz˙nia˛ sie˛ o kilka
procent (3-5%). W przypadku g stan atmosfery ma niewielki wpływ na róz˙nice
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Rycina 4.6: Etapy wyznaczania reflektancji powierzchni oraz grubos´ci optycznej ae-
rozolu w oparciu o dane dla godziny 07:00 UTC: dla 28 kwietnia 2009 r. (dzien´ refe-
rencyjny): a) AOD MODIS, b) reflektancja TOA SEVIRI, c) AOD MODIS po optymal-
nej interpolacji, d) wyznaczona reflektancja powierzchni; dla 3 maja 2009 r.: e) AOD
MODIS, f) reflektancja TOA SEVIRI, g) AOD SEVIRI, h) porównanie AOD z SEVIRI
i z MODIS-a. 74
Tabela 4.2: Niepewnos´ci wyznaczonej AOD (τret) (%) dla perturbacji róz˙nych parame-
trów wejs´ciowych. AOD (τ), albedo pojedynczego rozpraszania (ω), parametr asymetrii
(g) i reflektancja powierzchni (ρsur f ) podane sa˛ dla długos´ci fali 550 nm. Ka˛t zenitalny
Słon´ca (θs) oraz wzgle˛dny ka˛t azymutalny (∆ϕ), dane w stopniach, odnosza˛ sie˛ do wa-
runków geometrycznych wczesnoporannych (θs = 60◦,∆ϕ = 100◦) lub południowych
(θs = 30◦,∆ϕ = 0◦).
niepewnos´ci AOD.
Kolejny test dotyczył okres´lenia znaczenia dokładnos´ci oszacowania reflektancji
powierzchni ρsur f . Przeprowadzone zostały symulacje dla 3 wartos´ci ρsur f : 0,02, 0,05
i 0,1, przy czym niepewnos´c´ reflektancji podłoz˙a przyje˛ta została jako równa ±0,01.
Ze wzgle˛du na silna˛ zalez˙nos´c´ dwukierunkowego współczynnika odbicia od ka˛tów
padania i odbicia promieniowania znaczny wpływ na reflektancje˛ powierzchni ma
geometria połoz˙enia Słon´ca i satelity. Dla godzin porannych bła˛d AOD wynosi około
12-16% dla wzgle˛dnie czystego dnia (τ= 0,2) oraz około 5% dla bardziej zanieczyszczo-
nej atmosfery (τ = 0,5). W przypadku godzin południowych róz˙nica mie˛dzy załoz˙ona˛
a wyznaczona˛ grubos´cia˛ optyczna˛ jest wie˛ksza niz˙ 50% dla τ= 0,2, a dla τ= 0,5 wynosi
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16-28%. Generalnie niepewnos´c´ wyznaczanej AOD ros´nie wraz ze wzrostem reflektan-
cji powierzchni. Dla obszaru Polski, dla geometrii skanowania detektora SEVIRI, za-
obserwowac´ moz˙na dobowy cykl reflektancji powierzchni, z minimum wyste˛puja˛cym
około godziny 7:00-8:00 UTC oraz maksimum około 14:00 UTC. Umiejscowienie mak-
simum jest zwia˛zane z silnym efektem „hot spot” wyste˛puja˛cym dla wegetacji.
Ostatni z prezentowanych testów dotyczy wpływu AOD przyje˛tej w dniu refe-
rencyjnym (τre f ) na AOD wyznaczona˛ dla dnia zanieczyszczonego (τret). Wyniki te-
stu zaprezentowane w tabeli 4.3 sugeruja˛, z˙e wpływ τre f jest stosunkowo niewielki,
zwłaszcza gdy róz˙nica mie˛dzy zawartos´cia˛ aerozolu w atmosferze pomie˛dzy dniem
referencyjnym a zanieczyszczonym jest duz˙a (τret = 0,5). W tym przypadku niepewno-
s´ci wyznaczonej AOD wynosza˛ od 2% (dla błe˛du pomiarowego ±0,01 dla przyje˛tego
τre f ) do 8-9% (dla błe˛du pomiarowego±0,05 dla przyje˛tegoτre f ). Jes´li natomiast oblicze-
nia prowadzone sa˛ dla dnia obliczeniowego ze stosunkowo niewielka˛ ilos´cia˛ aerozolu
w atmosferze (τret = 0,2), niepewnos´ci wyznaczonej AOD wahaja˛ sie˛ mie˛dzy 4% a 23%
dla błe˛du pomiarowego τre f równego odpowiednio 0,01 i 0,05.
Tabela 4.3: Niepewnos´ci AOD wyznaczonej dla dnia zanieczyszczonego (τret) (%) jako
funkcja wartos´ci oraz niepewnos´ci AOD z dnia referencyjnego. Wszystkie wartos´ci
podane zostały dla długos´ci fali 550 nm, a obliczenia wykonywane były dla warunków
geometrycznych wczesnoporannych (θs = 60◦,∆ϕ = 100◦).
Dodatkowo w przypadku algorytmu 2 kanałowego testowana była wraz˙liwos´c´
wyznaczanej AOD na załoz˙enie, z˙e aerozol ma zaniedbywalny wpływ na radiancje˛
na górnej granicy atmosfery mierzona˛ w kanale 1,6 µm. Wyniki symulacji pokazuja˛,
z˙e dla wykładnika Ångströma równego 1,5 oraz 0,5 niepewnos´ci wyznaczanej AOD
wynosza˛ odpowiednio 0,15% i 1,1% dla AOD w 500 nm równej 0,2 oraz 1,1% i 4,1%
dla AOD równej 0,5. Nawet dla wysokich wartos´ci AOD i niskiego wykładnika Ång-
ströma pominie˛cie wpływu aerozolu w kanale 1,6 µm ma znacza˛co niz˙szy wkład do
niepewnos´ci wyznaczanej AOD (w 635 nm) w porównaniu do innych analizowanych
parametrów.
Oszacowana została równiez˙ całkowita niepewnos´c´ wyznaczanej AOD. W tym celu
przyje˛te zostało, z˙e AOD w dniu referencyjnym, albedo pojedynczego rozpraszania,
parametr asymetrii oraz reflektancja zmierzona na górnej granicy atmosfery sa˛ czyn-
nikami, które maja˛ najwie˛kszy wpływ na dokładnos´c´ wyznaczanego parametru. Jes´li
załoz˙ymy, z˙e niepewnos´ci tych wielkos´ci sa˛ niezalez˙ne, moz˙emy oszacowac´ niepew-
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gdzie kolejne elementy opisuja˛ wpływ niepewnos´ci τre f , g, ω i ρTOA na wyznaczana˛
grubos´c´ optyczna˛ aerozolu. Całkowita niepewnos´c´ policzona została dla róz˙nych war-
tos´ci wymienionych parametrów. W przypadku reflektancji na górnej granicy atmos-
fery bła˛d kalibracji kanałów detektora SEVIRI w s´wietle widzialnym przyje˛ty został
jako równy 4% (EUMETSAT, 2007b; Govaerts and Clerici, 2004; Govaerts et al., 2010b).
W najbardziej korzystnych warunkach, gdy reflektancja powierzchni wynosi 0,05 oraz
niepewnos´ci τre f , g i ω równe sa˛ 0,02, całkowita niepewnos´c´ wynosi 12% dla wysokich
(0,5) oraz 15% dla niskich wartos´ci AOD (0,2) w dniu zanieczyszczonym (tabela 4.4).
Jes´li zwie˛kszymy niepewnos´ci τre f , g i ω do ±0,05 to całkowita niepewnos´c´ wzrasta do
25%-32%. Kolejno, przyje˛cie wysokiej reflektancji powierzchni (0,1) podnosi wartos´c´
całkowitej niepewnos´ci wyznaczonej AOD do odpowiednio 32% i 38%.
Tabela 4.4: Całkowita niepewnos´c´ AOD wyznaczonej dla dnia zanieczyszczonego (τret)
(%) jako funkcja niepewnos´ci τre f , g, ω i ρTOA. Wszystkie wartos´ci podane zostały dla
długos´ci fali 550 nm, a obliczenia wykonywane były dla warunków geometrycznych





Dane prezentowane w poniz˙szym rozdziale pochodza˛ z obserwacji zebranych w la-
tach 2009-2012. Przeprowadzone obliczenia uwzgle˛dniaja˛ dni z niskimi wartos´ciami re-
flektancji powierzchni, co ma na celu wyeliminowanie przypadków, gdy zalega pokry-
wa s´niez˙na. Do walidacji stworzonych algorytmów wybranych zostało 8 dni referen-
cyjnych (niska AOD), które posłuz˙yły do wyznaczenia AOD dla 34 dni pomiarowych.
Ze wzgle˛du na wyniki testów wraz˙liwos´ci algorytmu (tabela 4.2) oraz czas zbliz˙ony
do momentu przelotu satelitów Terra i Aqua analizowane były wyniki otrzymane dla
przedziału czasowego 5:00-10:00 UTC. Wybrano ponadto przypadki charakteryzuja˛ce
sie˛ znacznym udziałem pikseli bezchmurnych (>50% terytorium Polski). Walidacja
AOD wyznaczonej na podstawie obserwacji z SEVIRI została wykonana dla 3 stacji
pomiarowych (Laboratorium Transferu Radiacyjnego IGFUW, Obserwatorium Geofi-
zyczne PAN w Belsku, stacja SolarAOT w Strzyz˙owie). Wartos´ci AOD uzyskane na
podstawie danych z SEVIRI porównane zostały równiez˙ z pomiarami wykonanymi
detektorem MODIS.
5.1 Porównanie AOD SEVIRI z pomiarami naziemnymi
W poniz˙szym podrozdziale przedstawione zostanie porównanie AOD w 635 nm
wyznaczonej na podstawie danych z SEVIRI z naziemnymi pomiarami fotometrycz-
nymi. Do oszacowania tła aerozolowego w dniu referencyjnym wykorzystane zostały
3 z´ródła danych: detektor MODIS oraz modele MACC i NAAPS. W przypadku modelu
NAAPS, w zwia˛zku z ograniczona˛ doste˛pnos´cia˛ danych, analizowane były tylko lata
2010-2011.
Wyniki otrzymane dla róz˙nych danych wykorzystanych do oszacowania tła AOD
w dniach referencyjnych sa˛ zbliz˙one ze wzgle˛du na ich optymalizacje˛ wzgle˛dem po-
miarów naziemnych. Obserwowane róz˙nice wynikaja˛ z uz˙ycia optymalnej interpo-
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Rycina 5.1: Porównanie AOD wyznaczonej na podstawie obserwacji satelitarnych SE-
VIRI dla długos´ci fali 635 nm z pomiarami wykonanymi fotometrem CIMEL ze stacji
w Belsku. Kolejne wykresy przedstawiaja˛ wyniki dla (a, c, e) metody 1-kanałowej i (b,
d, f) metody 2-kanałowej. AOD dla dni referencyjnych pochodziła z (a, b) detektora
MODIS, (c, d) modelu MACC i (e,f) modelu NAAPS. Symbole oznaczaja˛ odpowied-
nio: współczynnik korelacji (r2), root mean square (rms), s´redni bias (bias) oraz liczbe˛
punktów (n).
lacji, która uwzgle˛dnia róz˙ne niepewnos´ci pomiarowe przyrza˛dów. W efekcie AOD
w dniach referencyjnych dla poszczególnych stacji róz˙ni sie˛ w przypadku detektora
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Rycina 5.2: Porównanie AOD SEVIRI dla długos´ci fali 635 nm z pomiarami fotome-
trem MFR-7 ze stacji IGFUW w Warszawie. Kolejne wykresy przedstawiaja˛ wyniki
analogiczne jak w przypadku ryc. 5.1. Symbole oznaczaja˛ odpowiednio: współczynnik
korelacji (r2), root mean square (rms), s´redni bias (bias) oraz liczbe˛ punktów (n).
MODIS oraz modeli MACC i NAAPS. Dodatkowo w przypadku braku danych na-
ziemnych dla jednej ze stacji jako tło wykorzystywane sa˛ bezpos´rednio dane z satelity
lub modelu.
Na rycinie 5.1 przedstawione zostało porównanie wyników uzyskanych z danych
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Rycina 5.3: Porównanie AOD SEVIRI dla długos´ci fali 635 nm z pomiarami fotome-
trem MFR-7 ze stacji SolarAOT w Strzyz˙owie. Kolejne wykresy przedstawiaja˛ wyniki
analogiczne jak w przypadku ryc. 5.1. Symbole oznaczaja˛ odpowiednio: współczynnik
korelacji (r2), root mean square (rms), s´redni bias (bias) oraz liczbe˛ punktów (n).
SEVIRI, metoda˛ 1- i 2-kanałowa˛ z pomiarami fotometrycznymi wykonanymi na stacji
AERONET w Belsku. S´rednia róz˙nica (bias) AOD mie˛dzy SEVIRI i fotometrem CI-
MEL dla obydwu metod mies´ci sie˛ w zakresie od -0,02 do 0,02, co wskazuje na brak
systematycznej róz˙nicy mie˛dzy pomiarami naziemnymi i satelitarnymi. S´redni bła˛d
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kwadratowy (rms) przyjmuje w tym przypadku wartos´ci 0,04-0,05. Poniewaz˙ bła˛d po-
miarowy AOD w przypadku fotometru CIMEL jest mniejszy niz˙ 0,01, to wartos´c´ rms
moz˙e byc´ w pierwszym przybliz˙eniu interpretowana jako s´redni bła˛d AOD wyznacza-
nej na podstawie detektora SEVIRI.
Dla metody 1-kanałowej róz˙nice mie˛dzy AOD pochodza˛cymi z SEVIRI i fotometru
CIMEL w 26-28% przypadków sa˛ mniejsze niz˙ 0,01, a dla 48% pomiarów mniejsze niz˙
0,02. Dla 19% obserwacji róz˙nice AOD sa˛ wie˛ksze niz˙ 0,05, natomiast jedynie w 3%
przypadków sie˛gaja˛ 0,1.
W celu okres´lenia przyczyny znacznych róz˙nic mie˛dzy wyznaczonym a zmierzo-
nym AOD obserwowanych dla pojedynczych punktów dla stacji w Belsku obliczone
zostały wybrane parametry statystyczne dla wybranych grup punktów. AOD pogru-
powana została według róz˙nych wartos´ci SSA, parametru asymetrii, wykładnika Ång-
ströma, jak równiez˙ liczby dni mie˛dzy dniem referencyjnym i dniem, dla którego wy-
znaczana była AOD. Uzyskany dla wybranych grup danych rms waha sie˛ nieznacznie
mie˛dzy 0,04 a 0,05, co sugeruje brak znacznej niepewnos´ci zwia˛zanej z zakładanymi
wartos´ciami SSA, parametru asymetrii czy wykładnika Ångströma. Równiez˙ załoz˙e-
nie niezmiennos´ci reflektancji powierzchni w okres´lonym przedziale czasowym nie
jest przyczyna˛ znacza˛cych niepewnos´ci. Róz˙nice AOD mie˛dzy instrumentem SEVIRI
a fotometrem CIMEL sa˛ zatem najprawdopodobniej natury statystycznej.
W przeciwien´stwie do metody wykorzystywanej w przypadku instrumentu MO-
DIS, gdzie niepewnos´ci AOD rosna˛ z wartos´cia˛ AOD (∆τ = ±0,05±0,15τ, Remer et al.
(2005)), bła˛d w przypadku algorytmu 1-kanałowego nie zmienia sie˛ znacza˛co. Dla po-
miarów wykonywanych w Belsku rms spada nieznacznie z 0,055 (dla AOD < 0,05) do
0,036 (dla AOD z przedziału 0,15-0,25). Dla wie˛kszych wartos´ci AOD rms wykazuje
pewne fluktuacje, co zwia˛zane jest prawdopodobnie z mała˛ ilos´cia˛ danych. Ta zalez˙-
nos´c´ jest konsekwencja˛ wpływu reflektancji powierzchni na AOD (tab. 4.2 , str. 75). Dla
duz˙ych AOD niepewnos´c´ reflektancji powierzchni ma niewielki wpływ na wyznaczane
AOD.
Porównanie wyników obliczen´ i pomiarów naziemnych zebranych w Warszawie
(IGFUW) i w Strzyz˙owie (SolarAOT) zaprezentowano na rycinach 5.2 i 5.3. W obydwu
przypadkach, ze wzgle˛du na doste˛pnos´c´ pomiarów fotometrycznych, analizowane sa˛
wyniki z krótszego okresu czasu (lata 2011-2012). Z tego powodu dane z Warszawy
i Strzyz˙owa nie zawieraja˛ przypadków z wysoka˛ AOD, które zaobserwowac´ moz˙na
w przypadku Belska (ryc. 5.1). Moz˙e byc´ to jedna˛ z przyczyn, dla których współczyn-
nik korelacji dla stacji IGFUW i SolarAOT przyjmuje znacznie niz˙sze wartos´ci niz˙ sa˛
obserwowane dla Belska. Wpływ na uzyskiwane wyniki moga˛ miec´ równiez˙ róz˙ni-
ce niepewnos´ci przyrza˛dów pomiarowych. Bła˛d instrumentu CIMEL pracuja˛cego na
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stacji w Belsku wynosi ±0,01, podczas gdy dla MFR-7 (Warszawa i Strzyz˙ów) niepew-
nos´c´ szacowana jest na ±0,025. Nie zaobserwowano jednak znacza˛cych róz˙nic rms
mie˛dzy stacja˛, na której pomiary wykonywane sa˛ przyrza˛dem CIMEL, a tymi, gdzie
uz˙ywane sa˛ instrumenty MFR-7. Dla obydwu stacji rms zawiera sie˛ w przedziale 0,03
– 0,07, a wartos´ci s´rednich róz˙nic AOD zmieniaja˛ sie˛ od -0,01 do 0,03 dla metody 1-
kanałowej i od -0,03 do 0,07 dla metody 2-kanałowej. Najwyz˙szy rms i najwie˛kszy bias
zanotowane zostały w przypadku metody 2-kanałowej dla stacji IGFUW.
5.2 Porównanie AOD SEVIRI z danymi z detektora MO-
DIS
W poniz˙szym podrozdziale zaprezentowana jest walidacja wyników otrzymanych
z opracowanego algorytmu dla całego obszaru Polski. Do porównania wykorzysta-
ne zostały dane z detektora MODIS obejmuja˛ce wybrane przypadki z lat 2009-2012
i sprowadzone do rozdzielczos´ci SEVIRI (ok. 5,5x5,5 km). W przypadku SEVIRI wyko-
rzystana została AOD wyznaczona za pomoca˛ algorytmu 1-kanałowego dla długos´ci
fali 635 nm. AOD z detektora MODIS zostały sprowadzone do wybranego kanału spek-
tralnego przy uz˙yciu wykładnika Ångströma (wzór 2.70) mierzonego w ramach sieci
Poland-AOD. Na rycinie 5.4 przedstawione sa˛ funkcje ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa
dla róz˙nic AOD uzyskanej z instrumentu SEVIRI i przyrza˛du MODIS uzyskanych dla
metody 1- (ryc. 5.4 a, c, e) i 2-kanałowej (ryc. 5.4 b, d, f). Jako tło aerozolowe w dniu re-
ferencyjnym wykorzystane zostały pomiary z detektora MODIS (ryc. 5.4 a, b), modelu
MACC (ryc. 5.4 c, d) oraz modelu NAAPS (ryc. 5.4 e, f). We wszystkich analizowanych
przypadkach rozkład uzyskanych wartos´ci jest w przybliz˙eniu symetryczny.
Dla metody 1-kanałowej s´redni bias jest w dwóch pierwszych przypadkach (tło
AOD: MODIS i MACC) niz˙szy niz˙ 0,01 a odchylenie standardowe wynosi 0,045 dla
wyników uzyskanych na podstawie AOD w dniach referencyjnych z detektora MODIS
i 0,041 z modelu MACC (tabela 5.1). Róz˙nica mie˛dzy obserwacjami SEVIRI i MODIS-em
jest mniejsza niz˙ 0,02 w 44-41% przypadków, a jedynie ok. 18-20% pomiarów SEVIRI
odbiega od wartos´ci referencyjnych o wie˛cej niz˙ 0,05. Wie˛ksze róz˙nice pomie˛dzy war-
tos´ciami AOD wyznaczonymi na podstawie SEVIRI a detektorem MODIS (> 0,1) zare-
jestrowane zostały jedynie dla 3% analizowanych pikseli. Uzyskane rezultaty wskazuja˛
na dos´c´ dobra˛ zgodnos´c´ wyników metody 1-kanałowej i pomiarów wykonanych in-
strumentem MODIS.
W przypadku algorytmu 2-kanałowego funkcja ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa ma
podobny kształt (ryc. 5.4 c, d) i statystyke˛ (tabela 5.1). S´redni bias jest bliski zeru
(0,003) dla tła AOD uzyskanego z instrumentu MODIS i 0,016 dla AOD w dniu refe-
84
Rycina 5.4: Funkcja ge˛stos´ci prawdopodobien´stwa róz˙nicy mie˛dzy AOD wyznaczonej
na podstawie danych z SEVIRI a informacja˛ z instrumentu MODIS (a, c, e) dla metody
1-kanałowej i (b, d, f) dla metody 2-kanałowej. AOD dla dni referencyjnych pochodziła
z (a, b) detektora MODIS, (c, d) modelu MACC i (e, f) modelu NAAPS. AOD dla
długos´ci fali 635 nm dla instrumentu MODIS oszacowana została przy wykorzystaniu
wykładnika Ångströma zmierzonego na stacjach sieci Poland-AOD.
rencyjnym pochodza˛cej z modelu MACC. Odchylenie standardowe oraz rms sa˛ nieco
wyz˙sze niz˙ w przypadku metody 1-kanałowej i wynosza˛ około 0,058. Dla 19-23 i 38-
43% pikseli (w zalez˙nos´ci od wykorzystanych danych w dniach referencyjnych) róz˙nice
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Tabela 5.1: Porównanie AOD uzyskanej na podstawie pomiarów SEVIRI z MODIS-em
(metody 1- i 2-kanałowa) dla tła aerozolowego w dniach referencyjnych uzyskanego
z detektora MODIS oraz modelu MACC. Przedstawione zostały: s´redni bias, odchyle-
nie standardowe oraz prawdopodobien´stwo uzyskania róz˙nicy mie˛dzy AOD z SEVIRI
i MODIS-a/MAAC-a mniejszej niz˙ 0,01 oraz 0,02 i wie˛kszej niz˙ 0,05 oraz 0,1.
w AOD sa˛ mniejsze niz˙ odpowiednio 0,01 i 0,02, podczas gdy najwie˛ksze rozbiez˙nos´ci
(> 0,1) wysta˛piły w 7% przypadków. Nieznacznie szerszy rozkład ge˛stos´ci prawdopo-
dobien´stwa róz˙nic AOD w metodzie 2-kanałowej moz˙e byc´ spowodowany załoz˙eniem
dotycza˛cym stałos´ci zwia˛zku pomie˛dzy reflektancja˛ powierzchni w kanałach 1 i 3 dla
tego samego typu powierzchni (a dokładniej: dominuja˛cego typu powierzchni). W rze-
czywistos´ci ten sam typ podłoz˙a moz˙e miec´ róz˙ne własnos´ci spektralne w zalez˙nos´ci
od np. stanu rozwoju wegetacji. Metoda˛ na zmniejszenie wpływu tego efektu moz˙e byc´
wykorzystanie do parametryzacji relacji mie˛dzy reflektancjami powierzchni w kana-
łach 1 i 3 współczynnika NDVI (Normalized Difference Vegetation Index) (Levy et al.,
2007).
Dla tła AOD w dniu referencyjnym uzyskanego z modelu NAAPS, w przypadku
metody 1-kanałowej, s´rednia róz˙nica AOD jest nieco wyz˙sza niz˙ dla danych z instru-
mentu MODIS i modelu MACC i wynosi 0,026. Dla 17% i 33% pikseli róz˙nice w AOD
sa˛ mniejsze niz˙ odpowiednio 0,01 i 0,02, podczas gdy najwie˛ksze rozbiez˙nos´ci (> 0,1)
wysta˛piły w 5% przypadków. Porównanie wyników uzyskanych przy uz˙yciu metody
2-kanałowej pokazuje, z˙e bias jest równy -0,013, a w 77% przypadków róz˙nica AOD jest
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mniejsza niz˙ 0,05. Nieco gorsze statystyki błe˛dów w przypadku wykorzystania danych
z modelu NAAPS jako AOD w dniach referencyjnych zwia˛zane moga˛ byc´ z mniejsza˛
ilos´cia˛ danych uz˙ytych w analizie.
W tabeli 5.1 zamieszczone zostały równiez˙ rezultaty porównania AOD uzyskanych
na podstawie pomiarów SEVIRI z danymi z modelu MACC. Wyniki wykazuja˛ znacza˛co
wie˛ksze róz˙nice niz˙ w przypadku porównania z pomiarami z detektora MODIS.
Przyczyna˛ moz˙e byc´ mała zmiennos´c´ przestrzenna AOD w wynikach modelu, spowo-
dowana ponad jednostopniowa˛ rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛ danych pochodza˛cych
z projektu MACC.
5.3 Analiza zmiennos´ci przestrzennej AOD na wybra-
nych przykładach
W celu przeprowadzenia analizy zmiennos´ci przestrzennej AOD wyznaczonej na
podstawie danych z SEVIRI spos´ród dni pomiarowych wybrane zostały 3 przykłady.
Wytypowane dni, 4 kwietnia 2009 r., 30 kwietnia 2009 r. oraz 1 maja 2009 r., charakte-
ryzowały sie˛ niewielkim zachmurzeniem nad Polska˛, natomiast róz˙niły sie˛ AOD.
AOD wyznaczone zostało przy wykorzystaniu reflektancji powierzchni wyzna-
czonej dla dwóch dni referencyjnych: 2 kwietnia (dla przypadku 4 kwietnia) oraz
28 kwietnia (dla przypadków 30 kwietnia i 1 maja). Dla obydwu dni referencyjnych
AOD zmierzone w 500 nm na stacji w Belsku wynosiło odpowiednio 0,08 i 0,1. Do
wyznaczenia AOD z detektora SEVIRI wykorzystane zostało tło AOD w dniach refe-
rencyjnych pochodza˛ce z instrumentu MODIS i z modelu MACC.
W dniu 4 kwietnia niemal nad całym obszarem Polski warunki atmosferyczne
sprzyjały akumulacji zanieczyszczen´ powietrza. Stosunkowo czysta masa powietrza
polarnego uległa silnej transformacji nad Europa˛ Centralna˛, co zwia˛zane było z bar-
dzo wolna˛ cyrkulacja˛ atmosferyczna˛ i silnym osiadaniem w s´rodkowej troposferze
(Zawadzka et al., 2013). Trajektorie wsteczne z modelu HYSPLIT (Draxler and Rolph,
2010) (ryc. 5.5) kon´cza˛ce sie˛ w Warszawie o 12:00 UTC wskazuja˛ na długi czas zalegania
masy powietrza nad Polska˛, a pomiary radiosondaz˙owe ukazały bardzo silna˛ inwersje˛
temperatury blisko powierzchni ziemi (patrz ryc. 6.12, str. 118). Takie warunki mete-
orologiczne oraz lokalne emisje spowodowały znaczna koncentracje˛ zanieczyszczen´
przy powierzchni ziemi, co widoczne było w pomiarach ceilometrycznych (ryc. 5.6 a).
Dokładna˛ analize˛ sytuacji meteorologicznej z dnia 4 kwietnia 2009 r., przeprowadzona˛
głównie dla okolic Warszawy, zaprezentowano w podrozdziale 6.7 (str. 115).
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Rycina 5.5: Trajektorie wsteczne z modelu Hybrid single particle Lagrangian integrated
Trajectory (HYSPLIT) wyznaczone dla Warszawy dla 12:00 UTC dla 4 kwietnia (nie-
bieski), 30 kwietnia (zielony) i 1 maja 2009 (czerwony) na poziomach 500 m (kropki)
i 3000 m (kwadraty). Trajektorie zostały policzone dla okresu 72 godzin z wejs´ciowymi
danymi meteorologicznymi uzyskanymi z Global Data Assimilation System (GDAS).
Rycina 5.6: Profil pionowy współczynnika rozpraszania wstecznego aerozolu
[km−1sr−1] zmierzony 4 (a) oraz 30 (b) kwietnia 2009 za pomoca˛ ceilometru CHM15K
zlokalizowanego w Warszawie. Wartos´ci zostały us´rednione dla godzin 00:00-01:00
UTC (linie cia˛głe) oraz 19:00-20:00 UTC (linie kropkowane).
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Rycina 5.7: AOD nad Polska˛ w dniu 4 kwietnia 2009 roku. Kolejne wykresy
przedstawiaja˛ wyniki obliczen´ dla metody 1-kanałowej (a, c) i 2-kanałowej (b, d) oraz
ich porównanie z danymi z detektora MODIS (c, d, g, h). Jako tło AOD w dniu re-
ferencyjnym zostały wykorzystane dane z detektora MODIS (a-d) i modelu MACC
(e-h).
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W przypadku AOD wyznaczonej metoda˛ 1-kanałowa˛ z wykorzystaniem AOD
w dniu referencyjnym pochodza˛cej z detektora MODIS (ryc. 5.7 a) dla duz˙ej cze˛s´ci
terytorium Polski brakuje danych. Zwia˛zane jest to z zachmurzeniem wyste˛puja˛cym
w dniu referencyjnym (2 kwietnia). Uz˙ycie danych z modelu MACC pozwala na wy-
znaczenie AOD metoda˛ 1-kanałowa˛ dla niemal całej powierzchni kraju (ryc. 5.7 e). Dla
metody 2-kanałowej (ryc. 5.7 b, f) dane sa˛ niemal kompletne w kaz˙dym przypadku.
Wartos´ci AOD zmieniaja˛ sie˛ od 0,1 do 0,5, z maksimum w południowo-wschodniej
cze˛s´ci Polski (ryc. 5.7 a, b, e, f). Lokalne maksima widoczne sa˛ w okolicach niektórych
duz˙ych miast polskich (Warszawa, Poznan´, Łódz´, Wrocław) i europejskich (Berlin, Dre-
zno, Praga). Porównanie AOD z detektora SEVIRI i AOD z przyrza˛du MODIS, przed-
stawione na ryc. 5.7 c, d, g, h, ukazuje róz˙nice sie˛gaja˛ce ±0,2. Jednak dla wie˛kszos´ci
pikseli róz˙nica ta jest mniejsza niz˙ ±0,05, przy czym ujemne wartos´ci dominuja˛ w
zachodniej, a dodatnie we wschodniej cze˛s´ci kraju. Dla okolic Belska róz˙nica mie˛dzy
AOD SEVIRI i pomiarami fotometrycznymi wynosi 0,01 dla metody 1-kanałowej i -0,04
dla metody 2-kanałowej.
W dniu 30 kwietnia cyrkulacja atmosferyczna nad Europa˛ Centralna˛ miała zupeł-
nie innych charakter. Prawie prostoliniowe trajektorie wsteczne (ryc. 5.5) wskazuja˛
na transport mas powietrza znad wschodniej cze˛s´ci Europy. Trajektorie wsteczne wy-
znaczone dla 500 (zielone kropki) i 3000 m n.p.t. (zielone kwadraty) przechodza˛ nad
terytorium Ukrainy. Na podstawie produktu uzyskanego z danych z instrumentu MO-
DIS przedstawiaja˛cego lokalizacje˛ poz˙arów (Giglio et al., 2003) moz˙na zaobserwowac´
we wschodniej Europie (Białorus´, Ukraina, Rosja) znaczna˛ ilos´c´ obszarów obje˛tych
poz˙arami w dniach 21-30 kwietnia (ryc. 5.8). Dane pochodza˛ce z modelu NAAPS
wskazuja˛ na transport nad Polske˛ aerozolu pochodza˛cego ze spalania biomasy oraz
pyłu pustynnego. Transport aerozolu w s´rodkowej troposferze potwierdzaja˛ profile
pionowe współczynnika rozpraszania wstecznego uzyskane na podstawie pomiarów
ceilometrycznych wykonanych w IGFUW (ryc. 5.6 b). Znaczne wartos´ci współczyn-
nika rozpraszania wstecznego aerozolu obserwowane były do 4,5 km z maksimum
na około 2,5 km w nocy (00:00-01:00 UTC) i póz´nym popołudniem (19:00-20:00 UTC).
Rozkład przestrzenny AOD (ryc. 5.9 a, b, e, f) wykazuje maksimum we wschodniej Pol-
sce, gdzie dla obydwu metod AOD przekracza 0,7. Znacznie niz˙sze wartos´ci (0,1-0,3)
zanotowane zostały w południowej i północnej cze˛s´ci kraju. AOD w 500 nm zmierzone
na stacji AERONET w Belsku wyniosło niemal 0,75, zas´ stosunkowo wysoka wartos´c´
wykładnika Ångströma (około 1,8) s´wiadczy o tym, z˙e w składzie aerozolu dominuja˛
cza˛stki pochodza˛ce ze spalania biomasy, a nie pył pustynny. Róz˙nica AOD SEVIRI
i AOD MODIS dla metody 1-kanałowej jest dodatnia na obszarach o wysokim AOD
i ujemna tam, gdzie AOD przyjmuje niskie wartos´ci (ryc. 5.9 c, g). W przypadku me-
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tody 2-kanałowej relacja ta jest bardziej skomplikowana, jednak tylko dla niewielkiej
cze˛s´ci terytorium Polski róz˙nice sa˛ wie˛ksze niz˙ ±0,05 (ryc. 5.9 d, h).
Rycina 5.8: Poz˙ary zarejestrowane przez detektor MODIS w dniach 21-
30 kwietnia 2009 roku (Fire Information for Resource Management System,
https://firms.modaps.eosdis.nasa.gov/firemap).
W dniu 1 maja adwekcja zmieniła sie˛ na północno-wschodnia˛, jednak trajektorie
wsteczne wskazuja˛ na transport arktycznych mas powietrza z Europy Północnej (ryc.
5.5). Dla omawianego dnia nie sa˛ doste˛pne pomiary ceilometryczne. AOD w 500 nm
zmierzone w Belsku wynosiło ok. 0,1, natomiast wykładnik Ångströma przyja˛ł wartos´c´
1,25. Dane uzyskane z SEVIRI wskazuja˛, z˙e AOD na terenie Polski (dla obydwu metod)
jest poniz˙ej 0,15 (ryc. 5.10 a, b, e, f), z wyja˛tkiem południowo-zachodnich i południowo-
wschodnich kran´ców Polski. Podwyz˙szone AOD na południowym-wschodzie (>0,5)
wia˛z˙e sie˛ prawdopodobnie z wypalaniem biomasy. W rejonie południowo-zachodnim
AOD wynosi ok. 0,25-0,3. Zgodnos´c´ danych uzyskanych na podstawie pomiarów
SEVIRI z pochodza˛cymi z instrumentu MODIS jest dosyc´ dobra (róz˙nice do ±0,05),
z wyja˛tkiem obszaru o wysokich wartos´ciach AOD. W tym przypadku AOD SEVIRI
przewyz˙sza miejscami wartos´ci AOD z detektora MODIS o 0,1-0,2 (ryc. 5.10 c, d, g,
h). Róz˙nice mie˛dzy AOD SEVIRI i AOD MODIS moga˛ byc´ zwia˛zane z niepewnos´cia-
mi wartos´ci wykładnika Ångströma uz˙ywanymi do skalowania grubos´ci optycznej
z długos´ci fali 550 nm na 635 nm. Zaznaczyc´ nalez˙y fakt, z˙e dane z przyrza˛du MODIS
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Rycina 5.9: AOD nad Polska˛ w dniu 30 kwietnia 2009 roku. Kolejne wykresy
przedstawiaja˛ wyniki obliczen´ dla metody 1-kanałowej (a, c) i 2-kanałowej (b, d) oraz
ich porównanie z danymi z detektora MODIS (c, d, g, h). Jako tło AOD w dniu re-
ferencyjnym zostały wykorzystane dane z detektora MODIS (a-d) i modelu MACC
(e-h).
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Rycina 5.10: AOD nad Polska˛ w dniu 1 maja 2009 roku. Kolejne wykresy przedstawiaja˛
wyniki obliczen´ dla metody 1-kanałowej (a, c) i 2-kanałowej (b, d) oraz ich porównanie
z danymi z detektora MODIS (c, d, g, h). Jako tło AOD w dniu referencyjnym zostały
wykorzystane dane z detektora MODIS (a-d) i modelu MACC (e-h).
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zazwyczaj zawyz˙aja˛ AOD dla niskich grubos´ci optycznych aerozolu i zaniz˙aja˛ AOD
dla wysokich grubos´ci optycznych aerozolu (Chu et al., 2002; Remer et al., 2005; Levy
et al., 2007). Regresja mie˛dzy AOD uzyskana˛ z detektora MODIS i z sieci AERONET
(w 550 nm) wynosi τMODIS = 0,1 + 0,9τAERONET (Levy et al., 2007). W efekcie róz˙nice
mie˛dzy SEVIRI i instrumentem MODIS sa˛ ujemne dla niskich wartos´ci AOD, i dodatnie
dla wysokich wartos´ci AOD.
5.4 Podsumowanie
W rozdziale 5 przedstawiona została walidacja dwóch autorskich algorytmów
słuz˙a˛cych do wyznaczania AOD, opisanych w rozdziale 4. Porównanie AOD wy-
znaczonego na podstawie pomiarów wykonanych detektorem SEVIRI z obserwacja-
mi fotometrycznymi wskazuje na dos´c´ dobra˛ zgodnos´c´ wyników. Statystyki błe˛dów
róz˙nia˛ sie˛ nieznacznie w zalez˙nos´ci od analizowanej stacji pomiarowej, co moz˙e byc´
zwia˛zane z róz˙nymi okresami pomiarowymi, a takz˙e z róz˙nicami niepewnos´ci foto-
metrów. Najmniejsze róz˙nice zanotowane zostały dla obserwatorium w Belsku, dla
obydwu wersji algorytmu. S´rednie róz˙nice AOD wahaja˛ sie˛ od -0,02 do 0,02, a rms
przyjmuje wartos´ci 0,04-0,05. W przypadku dwóch pozostałych stacji, dla metody 1-
kanałowej, bias zawiera sie˛ w przedziale -0,01 do 0,03, a rms jest mniejszy ba˛dz´ równy
0,04. Nieco gorsze statystyki błe˛dów dla stacji IGFUW i SolarAOT zanotowano dla wy-
ników z metody 2-kanałowej (-0,05 6 bias 6 0,05, rms 6 0,07). Moz˙e byc´ to zwia˛zane z
uproszczeniami lub błe˛dami w danych dotycza˛cych rodzaju pokrycia terenu. W przy-
padku Warszawy własnos´ci podłoz˙a, ze wzgle˛du na zabudowe˛, charakteryzuja˛ sie˛
bardzo duz˙a˛ zmiennos´cia˛, natomiast w przypadku stacji SolarAOT znaczny wpływ
ma urozmaicona orografia terenu. Zaleta˛ algorytmu 2-kanałowego jest natomiast brak
straty danych dla pikseli zachmurzonych w dniu referencyjnym.
Dobra˛ zgodnos´c´ zanotowano równiez˙ dla porównania AOD wyznaczonej dla całe-
go obszaru Polski z danymi z detektora MODIS, zarówno dla przypadków, w których
AOD w dniu referencyjnym pochodziło z detektora MODIS jak i z modelu MACC.
S´redni bias był zwykle niz˙szy niz˙ 0,01, a rms przyjmował wartos´ci z zakresu 0,04-0,06.
Dla 38%-44% pikseli róz˙nica AOD była mniejsza lub równa 0,02, a jedynie dla 3% (me-
toda 1-kanałowa) i 7% (metoda 2-kanałowa) róz˙nice wynosiły wie˛cej niz˙ 0,1. Statystyki
błe˛dów dla przypadków, w których jako tło AOD w dniu referencyjnym wykorzystane
zostały dane z modelu NAAPS sa˛ nieco gorsze, co wia˛zac´ sie˛ moz˙e z krótszym okre-
sem obserwacyjnym. Porównanie wyznaczonego AOD z danymi z detektora MODIS
obarczone jest błe˛dem zwia˛zanym z wykorzystaniem wykładnika Ångströma, oszaco-
wanego na podstawie pomiarów fotometrycznych, do sprowadzenia danych do jednej
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długos´ci fali.
Na podstawie uzyskanych wyników moz˙na stwierdzic´, z˙e jako z´ródło danych na
temat AOD w dniu referencyjnym moga˛ byc´ wykorzystane zarówno dane satelitarne,
jak i pochodza˛ce z modelu transferu zanieczyszczen´. Najmniejsze błe˛dy zanotowane
zostały dla AOD pochodza˛cej z detektora MODIS i z modelu MACC. Dodatkowa˛ zaleta˛
wykorzystania danych z modelu MACC sa˛ mniejsze straty pikseli zwia˛zane z zachmu-
rzeniem. Ponadto wykorzystanie danych z modelu transportu zanieczyszczen´ pozwala
na wprowadzenie do obliczen´ wartos´ci SSA.
Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e korekcja AOD w dniu referencyjnym jest ograniczona do
obszarów znajduja˛cych sie˛ w promieniu 100 km od stacji, na których wykonywane
sa˛ pomiary fotometryczne. W efekcie dla pozostałych obszarów, a zwłaszcza dla za-
chodniej Polski, AOD nie jest poprawiane wzgle˛dem pomiarów naziemnych. Waz˙nym
czynnikiem sa˛ równiez˙ szybkie zmiany stanu wegetacji, takie jak np. zmiana stop-
nia uwodnienia ros´linnos´ci ba˛dz´ jej gwałtowny rozwój, gdyz˙ sa˛ przyczyna˛ znacznych
róz˙nic w reflektancji powierzchni mie˛dzy dniem referencyjnym i dniem, dla którego
obliczana jest AOD, co przekłada sie˛ na zwie˛kszenie błe˛du wyznaczanej wielkos´ci.
Podobny wpływ maja˛ zmiany wilgotnos´ci gleby zwia˛zane z duz˙ymi opadami. Pro-
blemem jest takz˙e wyste˛powanie trudnych do detekcji chmur podskalowych, czyli
o rozmiarach mniejszych niz˙ rozdzielczos´c´ przestrzenna, prowadza˛ce do zawyz˙ania




Badanie zmiennos´ci przestrzennej AOD
w rejonie aglomeracji warszawskiej
Ze wzgle˛du na obserwowane podwyz˙szone wartos´ci AOD w rejonie aglomeracji
(np. podrozdział 5.3, ryc. 5.7) oraz stosowana˛ metode˛ optymalnej interpolacji podje˛te
zostały prace maja˛ce na celu analize˛ wpływu emisji miejskich na własnos´ci optyczne
aerozolu. Do badan´ wybrany został obszar aglomeracji warszawskiej. Wykorzystane
zostały długookresowe obserwacje AOD zebrane w Warszawie i okolicach miasta. Zba-
dana została równiez˙ zmiennos´c´ koncentracji cza˛stek pyłu zawieszonego o s´rednicach
<10µm (PM10), jako z˙e parametr ten zwia˛zany jest bezpos´rednio z emisjami lokalnymi.
6.1 Wprowadzenie
W ostatnich dekadach zanotowano znaczny wzrost stopnia urbanizacji na s´wie-
cie oraz powstawanie duz˙ych aglomeracji miejskich, które stanowia˛ skupione z´ró-
dła emisji antropogenicznych do atmosfery. W Polsce populacja miejska przekroczy-
ła liczebnos´cia˛ populacje˛ mieszkan´ców terenów wiejskich w latach 60. XX w. Obec-
nie mieszkan´cy miast stanowia˛ nieco mniej niz˙ 61% populacji Polski (w roku 2000
- prawie 62%), ale liczba osób mieszkaja˛cych na obszarach wiejskich stopniowo ro-
s´nie. Warszawa, dwunaste miasto pod wzgle˛dem liczebnos´ci w Unii Europejskiej, ma
ponad 1,7 mln mieszkan´ców, którzy zasiedlaja˛ obszar około 520 km2. Aglomeracje˛
warszawska˛, obejmuja˛ca˛ około 20 miast podwarszawskich, zamieszkuje natomiast po-
nad 3,4 mln osób. Emisja SO2 i PM10 w rejonie Warszawy stanowi odpowiednio 2,5%
i 1,65% całkowitych polskich emisji (GUS, 2007).
Z´ródła zanieczyszczen´ miejskich cechuje duz˙a zmiennos´c´ w czasie i przestrzeni.
Wkład wielkich miast do globalnych emisji zanieczyszczen´ wynosi około 2-6% całko-
witej s´wiatowej emisji antropogenicznej (Folberth et al., 2010). W ostatnich dziesie˛cio-
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leciach coraz cze˛s´ciej podejmowane sa˛ badania maja˛ce na celu oszacowanie wpływu
aglomeracji miejskich na otaczaja˛ce s´rodowisko oraz na regionalna˛ i globalna˛ jakos´c´
powietrza (Lawrence et al., 2007). Analizowana jest mie˛dzy innymi dystrybucja aero-
zolu emitowanego przez system miejski. S´rednia odległos´c´, na jaka˛ transportowane sa˛
drobne cza˛stki to 100-200 km, podczas gdy wtórny aerozol organiczny przemieszcza
sie˛ s´rednio o ponad 350 km (Wagstrom and Pandis, 2011). Maksymalne dystanse po-
konywane przez cza˛stki aerozolu wtórnego sie˛gaja˛ 2000 km (Wagstrom and Pandis,
2011).
Duz˙e miasta, ze wzgle˛du na róz˙nice w włas´ciwos´ciach spektralnych podłoz˙a oraz
duz˙e ilos´ci wydzielanego ciepła o pochodzeniu antropogenicznym (do 50-500 W/m2),
powoduja˛ zjawisko nazywane „miejska˛ wyspa˛ ciepła”. Efektem jest nawet 10◦C róz˙-
nica pomie˛dzy temperaturami notowanymi w centrum miasta a tymi mierzonymi na
otaczaja˛cych obszarach wiejskich (Bornstein, 1987; Collier, 2006). Wydzielana energia
cieplna wpływa nie tylko na lokalne s´rodowisko, ale oddziałuje równiez˙ na regionalna˛
cyrkulacje˛ atmosferyczna˛ (Bornstein and Lin, 2000), która jest dodatkowo modyfi-
kowana przez zwie˛kszona˛ chropowatos´c´ powierzchni, zwia˛zana˛ z wysoka˛ i zwarta˛
zabudowa˛ miejska˛. Wysoko rozdzielcze symulacje pokazały, z˙e „miejskie wyspy cie-
pła” moga˛ powodowac´ podwyz˙szenie wysokos´ci warstwy granicznej (ang. planetary
boundary layer, PBL) nawet o kilkaset metrów (Collier et al., 2005; Davies et al., 2004;
Middleton and Davies, 2005), co ma znacza˛cy wpływ na dystrybucje˛ zanieczyszczen´
w atmosferze. Wzrost wysokos´ci warstwy granicznej, podobnie jak zwie˛kszenie przy-
ziemnej koncentracji PM2,5/10, prowadzi do wzrostu AOD.
6.2 Z´ródła aerozolu atmosferycznego w Polsce
W latach 80. XX w. Polska była uwaz˙na za jeden z krajów Europy o najbardziej
zanieczyszczonym powietrzu. Roczna emisja zanieczyszczen´ powietrza z duz˙ych z´ró-
deł stacjonarnych (np. zakłady przemysłowe) osia˛gne˛ła poziom 2,7 mln ton SO2 i 2,3
mln ton PM (całkowita emisja SO2 wynosiła około 4 mln ton). Zmiany w gospodarce
krajowej po roku 1990 doprowadziły do poprawy stosowanych technologii i zaha-
mowały zanieczyszczanie s´rodowiska. Zanotowany został spadek emisji SO2, która
obecnie stanowi jedynie 25% emisji z roku 1980 (ryc. 6.1). Ilos´c´ pyłów wprowadzana
do atmosfery to jedynie 20% tych emitowanych 30 lat temu. Nadal jednak na terenie
całego kraju, a zwłaszcza w duz˙ych aglomeracjach miejskich i przemysłowych, takich
jak Górnos´la˛ski Okre˛g Przemysłowy, Kraków czy Warszawa, dopuszczalne ste˛z˙enia
PM10 i PM2,5 (50 µg/m3/24h (MinisterS´rodowiska, 2008) i 25 µg/m3/24h (ParlamentEu-
ropejski, 2008)) sa˛ cze˛sto przekraczane. Zwia˛zane jest to z brakiem wie˛kszych zmian w
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strukturze z´ródeł energii w Polsce. Podstawa˛ działania sektora energetycznego w dal-
szym cia˛gu jest krajowe wydobycie we˛gla kamiennego i brunatnego (Majewski and
Przewoz´niczuk, 2009). Udział energii wytwarzanej w oparciu o te surowce to około 60%
w zuz˙ywanej energii pierwotnej i około 95% w zuz˙ywanej w kraju energii elektrycznej
(Juda-Rezler et al., 2011). Wykorzystanie tych paliw kopalnych jest główna˛ przyczyna˛
wysokich koncentracji SO2 i PM. Procesy spalania sa˛ odpowiedzialne za 79% emisji
PM10 i az˙ 99% emisji SO2.
Rycina 6.1: Emisje NOx i SOx w Polsce, w latach 1980-2012. Dane zaczerpnie˛te z pro-
gramu EMEP (European Monitoring and Evaluation Programme, www.ceip.at/webdab-
emission-database).
Najwaz˙niejsze z´ródła pyłu PM10 w aglomeracji warszawskiej to emisje liniowe,
zwia˛zane z transportem drogowym. Z´ródła liniowe, emituja˛ce około 67% z całkowitej
ilos´ci PMów, moga˛ byc´ podzielone na trzy kategorie: spalanie, tarcie i pył (tabela 6.1).
Przyczyna˛ wysokiego udziału tego rodzaju z´ródeł PM moz˙e byc´ brak obwodnicy War-
szawy. Z´ródła powierzchniowe, które obejmuja˛ działalnos´c´ komunalna˛ i gospodarstw
domowych, jak równiez˙ cze˛s´c´ obiektów przemysłowych, takich jak stacje benzyno-
we, hale przemysłowe itp., odpowiadaja˛ za emisje˛ 20,7% cza˛stek PM10. Najmniej-
szy wkład pochodzi z emisji punktowych (1,3%), z sektora energetyki. Najwie˛kszym
punktowym emiterem PM10 w Warszawie jest Energetyka Ursus, która znajduje sie˛
w południowo-zachodniej cze˛s´ci miasta i obejmuje elektrociepłownie˛, oczyszczalnie˛
s´cieków, utylizacje˛ odpadów chemicznych, siec´ transportu gazu itd. Udział w emi-
sjach PM maja˛ tez˙ pozostałe elektrociepłownie: Z˙eran´ (północna Warszawa), Siekierki
(południowo-wschodnia Warszawa) i Wola (zachodnia Warszawa).
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Tabela 6.1: Emisje PM10 w aglomeracji warszawskiej w 2004 roku (Rozporza˛dzenie
Nr 67 Wojewody Mazowieckiego z dnia 24 grudnia 2007 r. w sprawie okres´lenia pro-
gramu ochrony powietrza dla strefy aglomeracja warszawska. Dz. Urz. Woj. Maz. nr
269, poz. 9320).
6.3 Metodologia
Opisywane badania obejmuja˛ podsumowanie długoterminowych obserwacji AOD
oraz koncentracji PM10 w Warszawie i okolicach Warszawy. Wykorzystane zostały da-
ne pochodza˛ce z kilku lokalizacji. W Warszawie pomiary wykonywane były w Labora-
torium Transferu Radiacyjnego IGFUW oraz w 3 stacjach Wojewódzkiego Inspektoratu
Ochrony S´rodowiska (Centrum, Targówek, Ursynów) (ryc. 6.2).
Stacja IGFUW (str. 60) lez˙y około 4 km od centrum miasta (ryc. 6.2), w obszarze
o zabudowie miejskiej i stosunkowo duz˙ym nate˛z˙eniu ruchu drogowego. Pomiary
AOD prowadzone przy uz˙yciu re˛cznego przyrza˛du Microtops II w IGFUW sie˛gaja˛
marca 2005 roku. Kalibracja instrumentu została opisana w dodatku B (str. 139).
Na potrzeby prezentowanych badan´ instrument ten został ponadto wykorzysta-
ny do pomiarów AOD w dzielnicy Ursus (ryc. 6.2), połoz˙onej na zachodnim kran´cu
Warszawy (52,1853◦N, 20,8682◦E), około 8 km na południowy-zachód od IGFUW. Ob-
serwacje były prowadzone podczas sprzyjaja˛cych warunków atmosferycznych około
godziny 8-9 czasu lokalnego, a naste˛pnie, 30 minut póz´niej, pomiar wykonywany był
w IGFUW. W odwrotnej kolejnos´ci dane zbierane były w godzinach popołudniowych
(ok. godz. 17-18).
Do pomiarów profilu pionowego własnos´ci aerozolu atmosferycznego w PBL wy-
korzystywany był ceilometr CHM-15K firmy JenOptik. Instrument i jego kalibracja
opisane zostały w dodatku B (str. 141). Dane meteorologiczne sa˛ monitorowane przy
uz˙yciu stacji pogody (WXT510 firmy Vaisala) od roku 2005.
Do prowadzonych badan´ wybrane zostały pomiary koncentracji PM10 w War-
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Rycina 6.2: Mapa okolic Warszawy. Zaznaczone na rysunku obszary odpowiadaja˛ tere-
nom miasta Warszawa (jasnoszary) i aglomeracji warszawskiej (ciemnoszary). Czarne
punkty wskazuja˛ umiejscowienie stacji pomiarowych: 1 - Instytut Geofizyki, Uniwer-
sytet Warszawski (IGFUW), 2 - Obserwatorium Geofizyczne PAN w Belsku, 3 - Ur-
sus, miejsce pomiarów fotometrycznych, 4, 5 i 6 - stacje Wojewódzkiego Inspektoratu
Ochrony S´rodowiska, kolejno: Centrum, Targówek, Ursynów, 7 - Obserwatorium Ae-
rologiczne w Legionowie. Prostoka˛ty oznaczaja˛ regiony, dla których analizowane były
AOD z MODIS-a.
szawie wykonywane w 3 stacjach Wojewódzkiego Inspektoratu Ochrony S´rodowi-
ska przy pomocy przyrza˛du MLU TEOM1400a. Analizator pyłu zawieszonego MLU
TEOM1400a jest instrumentem, który mierzy ste˛z˙enie pyłu zawieszonego PM10 meto-
da˛ mikrowagi oscylacyjnej w sposób cia˛gły. Próg wykrywalnos´ci to około 0,06 µg/m3,
dla s´rednich 1-godzinnych przy przepływie 3 l/min. Pierwsza stacja, Centrum, zlokali-
zowana jest około 2,5 km od IGFUW, przy skrzyz˙owaniu ul. Nowowiejskiej z Alejami
Niepodległos´ci. Kolejne dwa miejsca pomiarów znajduja˛ sie˛ w dzielnicach mieszka-
niowych: Ursynów (7,5 km od IGFUW) i Targówek (10 km od IGFUW) (ryc. 6.2).
W przypadku lokalizacji w Centrum i na Ursynowie wykonywany jest równiez˙ po-
miar cza˛stek PM2,5.
W analizach wykorzystane zostały równiez˙ pomiary AOD wykonane w Obser-
watorium Geofizycznym PAN w Belsku (str. 60) w latach 2005-2011. Do pomiarów
AOD wykorzystywany jest instrument CIMEL (str. 60), a koncentracje PM10 mierzy
analizator pyłu zawieszonego MLU TEOM1400a. W poniz˙szej pracy, ze wzgle˛du na
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doste˛pnos´c´, wykorzystane zostały informacje o AOD z poziomu 1.5 (lata 2010-2011)
i poziomu 2.0 (lata 2005-2011).
Dodatkowych informacji dostarczyły wartos´ci obliczonego na podstawie pomia-
rów AOD wykładnika Ångströma. W niniejszej pracy uz˙yte zostały dwie róz˙ne meto-
dy wyznaczania wykładnika Ångströma. Pierwsza metoda wykorzystuja˛ca pomiary
w dwóch długos´ciach fali, 500 i 870 nm, opisana jest wzorem 2.70. Drugim sposobem
wyznaczenia wartos´ci wykładnika Ångströma jest liniowe dopasowanie stosunków
logarytmu AOD do logarytmu długos´ci fali
α = − lnτλ
lnλ
. (6.1)
Błe˛dy wyznaczenia wykładnika Ångströma znacza˛co maleja˛ wraz ze wzrostem AOD
(tabela 6.2) i rosna˛ ze wzrostem wartos´ci wykładnika Ångströma. Metoda dopasowa-
nia liniowego, która wykorzystuje dane z 5 kanałów spektralnych, jest mniej czuła
na niepewnos´ci wynikaja˛ce z kalibracji fotometrów słonecznych. W efekcie niepew-
nos´ci wykładnika Ångströma sa˛ około dwa razy mniejsze niz˙ dla metody opartej na
pomiarach z dwóch kanałów.
Tabela 6.2: Niepewnos´ci wyznaczenia wykładnika Ångströma dla metody dopasowa-
nia liniowego oraz metody dwukanałowej. Wyniki otrzymane dla róz˙nych wartos´ci
AOD, przy czym niepewnos´c´ AOD wynosi ±0,01.
Prowadzone analizy uzupełnione zostały wynikami radiosondaz˙y atmosferycz-
nych, które wykonywane sa˛ dwa razy dziennie w Obserwatorium Aerologicznym
w Legionowie (numer stacji WMO: 12347, 52,406◦N, 20,954◦E, 96 m n.p.m.). Stacja ta,
be˛da˛ca cze˛s´cia˛ IMGW-PIB (Instytut Meteorologii i Gospodarki Wodnej - Pan´stwowy
Instytut Badawczy), połoz˙ona jest około 25 km od IGFUW i około 64 km od Belska (ryc.
6.2). Wykorzystane zostały równiez˙ pola wiatru z reanalizy NCEP/NCAR (Kalnay et al.,
1996) z godzin 0:00, 6:00, 12:00 i 18:00 UTC.
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Ponadto uz˙yte zostały pomiary AOD wykonane przez detektor MODIS (str. 46).
Skanowanie okolic Warszawy w przypadku tego detektora ma miejsce mie˛dzy 9:00
a 11:30 UTC. Do analiz wybrano dane odpowiadaja˛ce lokalizacjom stacji w IGFUW
w Warszawie oraz os´rodka PAN Belsku, a takz˙e 5 regionom zaznaczonym na ryc.
6.2. Rozmiar sektora centralnego wynosił 10x10 km, natomiast pozostałych 20x20 km.
W przypadku, gdy pomiary satelitarne z danego punktu nie były doste˛pne wybierany
był najbliz˙szy pomiar wykonany w okres´lonym promieniu od analizowanego miejsca.
6.4 Długoterminowe obserwacje własnos´ci aerozolu w pio-
nowej kolumnie powietrza
6.4.1 Pomiary naziemne AOD
Prezentowana w tej cze˛s´ci rozdziału analiza oparta jest na obserwacjach AOD, pro-
wadzonych w Warszawie (fotometr: Microtops) i Belsku (fotometer: CIMEL) w latach
2005-2011. Wybranych zostało ponad 800 pomiarów, wspólnych dla obydwu lokali-
zacji, przy czym okno czasowe przyje˛te było jako równe 30 minut. Porównanie AOD
(w 500 nm) zmierzonej na tych stacjach przedstawione zostało na ryc. 6.3. S´rednia róz˙-
nica (bias) AOD obliczona dla Warszawy i Belska jest dodatnia i wynosi 0,02, root mean
square (rms) przyjmuje wartos´c´ 0,06. Współczynnik korelacji danych z obydwu stacji
wynosi 0,81. Róz˙nice AOD mie˛dzy stacjami mieszcza˛ sie˛ w przedziale niepewnos´ci
instrumentów. Bła˛d w przypadku CIMEL-a szacowany jest bowiem na ±0,01 (Holben
et al., 1998), a dla Microtopsa, w zalez˙nos´ci od z´ródła, na ±0,015 (Pietras et al., 2002),
±0,02 (Knobelspiesse et al., 2004) i 6% (Evgenieva et al., 2008). Jez˙eli dane zawe˛z˙one
zostana˛ do AOD mniejszych niz˙ 0,2 otrzymany bias jest nieco wie˛kszy (0,03), a rms
mniejszy (0,04), co moz˙e sugerowac´, z˙e istnieje istotna statystycznie róz˙nica mie˛dzy
grubos´ciami optycznymi notowanymi w Warszawie i w Belsku. Dopasowanie liniowe
(linia cia˛gła) pomie˛dzy danymi z Belska i Warszawy wykazuje małe odchylenie od ide-
alnego. Nachylenie prostej wynosi 0,95, a przesunie˛cie 0,03, co wskazuje na fakt, z˙e przy
małej wartos´ci AOD grubos´c´ optyczna jest wyz˙sza w Warszawie niz˙ w Belsku. W przy-
padkach, gdy AOD przyjmuje duz˙e wartos´ci, wie˛kszy wpływ od emisji miejskich ma
horyzontalna niejednorodnos´c´. Ponadto, wartos´c´ rms dla porównania danych z Belska
i Warszawy jest wyz˙sza w przypadku małych wartos´ci AOD. S´redni bias dla silnie za-
nieczyszczonej atmosfery wynosi zero, co moz˙e sie˛ wia˛zac´ z róz˙nicami w polu widzenia
(FOV). Dla instrumentu CIMEL FOV to 1,2◦, natomiast dla Microtopsa FOV jest nieco
wie˛ksze: 2,5◦. W warunkach silnego zanieczyszczenia atmosfery ilos´c´ promieniowania
rozproszonego w obszarze aureoli słonecznej jest znacza˛co wie˛ksza niz˙ dla atmosfery
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słabo zanieczyszczonej. W efekcie Microtops rejestruje wie˛cej promieniowania rozpro-
szonego w przód, a zatem wyznaczona AOD be˛dzie niz˙sza niz˙ w przypadku CIMEL-a
(Russell et al., 2004). Róz˙nice AOD moga˛ byc´ równiez˙ zwia˛zane z transportem cza˛stek
(Chubarova et al., 2011) oraz horyzontalna˛ niejednorodnos´cia˛ transportowanych mas
powietrza. Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e niepewnos´ci współczynników kalibracyjnych (∆Iλ0)






gdzie m oznacza mase˛ optyczna˛ atmosfery, k - współczynnik korekcji na odległos´c´
Ziemia-Słon´ce, a ∆lnIλ0 to niepewnos´c´ współczynników kalibracyjnych.
Rycina 6.3: Porównanie AOD w 500 nm zaobserwowanego w latach 2005-2011 na stacji
AERONET-u w Belsku (CIMEL) i na stacji IGFUW w Warszawie (Microtops). Linia
cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropkowana - idealna˛ zgodnos´c´ danych.
Podobna analiza wykonana została dla obserwacji wykonanych w latach 2000-
2010 przez instrument satelitarny MODIS. Z 11-letniej bazy danych wybrano piksele
obejmuja˛ce teren Belska i Warszawy (ryc. 6.2). W tym przypadku liczba wspólnych dla
obu lokalizacji pomiarów wyniosła 600. Porównanie AOD w 550 nm dla Belska i War-
szawy przedstawione zostało na ryc. 6.4. S´rednia róz˙nica wyniosła 0,03, rms przyja˛ł
wartos´c´ 0,11, a współczynnik korelacji 0,69. Tak jak w przypadku pomiarów naziem-
nych, dopasowanie liniowe charakteryzuje dodatnie przesunie˛cie (0,05) i nachylenie
nieco poniz˙ej 1,0. Niski i pozytywny bias potwierdza niewielki wpływ Warszawy na
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AOD. Wyz˙szy rms w przypadku danych satelitarnych wia˛z˙e sie˛ ze znacza˛co wyz˙-
szymi niepewnos´ciami AOD wyznaczanej z danych satelitarnych (dla detektora MO-
DIS ±0,05±0,15τ, (Remer et al., 2005; Levy et al., 2010) w porównaniu do pomiarów
z AERONET-u (Chu et al., 2002).
Rycina 6.4: Porównanie AOD w 550 nm zmierzonego przez detektor MODIS w latach
2000-2010 w Warszawie i Belsku. Linia cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropkowana
- idealna˛ zgodnos´c´ danych.
Obserwowane róz˙nice AOD zalez˙a˛ w znacznym stopniu od warunków meteorolo-
giczych. Wpływ emisji Warszawy na AOD jest wie˛kszy w przypadku wyste˛powania
niewielkiego gradientu cis´nienia i w obecnos´ci bardzo stabilnej warstwy granicznej,
co wia˛z˙e sie˛ ze słaba˛ wentylacja˛ i długim czasem przebywania mas powietrza nad
obszarem z´ródłowym. W sytuacjach, gdy pre˛dkos´c´ wiatru jest mniejsza niz˙ 2,5 m/s,
s´rednia róz˙nica AOD mie˛dzy Warszawa˛ a Belskiem wzrasta z 0,02 do 0,04 dla ob-
serwacji fotometrycznych oraz z 0,03 do 0,05 dla danych z detektora MODIS (tabela
6.3). Jez˙eli analizowane dane zostana˛ zawe˛z˙one do przypadków z pre˛dkos´cia˛ wiatru
powyz˙ej 4 m/s, róz˙nice AOD sa˛ mniejsze niz˙ 0,005. Podobnie, gdy gradient tempera-
tury w pierwszych 200 metrach atmosfery jest wie˛kszy niz˙ 5◦/100 m (silna inwersja),
s´rednia róz˙nica AOD, w oparciu o pomiary naziemne, wynosi 0,05. W przypadku
obserwacji satelitarnych liczba takich przypadkach równa jest zero, gdyz˙ podczas wy-
konywania pomiarów przez MODIS (blisko południa) nie wyste˛puja˛ silne inwersje
przy powierzchni ziemi.
Podobne wyniki zostały odnotowane przez Chubarova et al. (2011) dla rejonu Mo-
skwy, gdzie s´rednia róz˙nica AOD (wrzesien´ 2006 - kwiecien´ 2009) mie˛dzy dwoma sta-
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Tabela 6.3: Porównanie AOD zmierzonego w Warszawie i Belsku za pomoca˛ fotome-
trów słonecznych oraz AOD z MODIS-a. Wybrane zostały pomiary wykonane przy
pre˛dkos´ci wiatru niz˙szej niz˙ 2,5 m/s i gradiencie temperatury w pierwszych 200 m
od powierzchni ziemi wie˛kszym niz˙ 5◦/100 m. Wartos´ci dla wszystkich pomiarów,
niezalez˙nie od warunków atmosferycznych, przedstawione zostały w nawiasach.
cjami AERONET-u, Obserwatorium Meteorologicznym Uniwersytetu Moskiewskiego
i Stacja˛ Naukowa˛ Zvenigorod, wynosiła 0,02 w 500 nm. Porównuja˛c wielkos´c´ aglomera-
cji moskiewskiej (10,6 miliona mieszkan´ców) i warszawskiej (1,7 miliona mieszkan´ców)
spodziewac´ sie˛ moz˙na, z˙e wpływ Moskwy na własnos´ci aerozolu w pionowej kolum-
nie powietrza be˛dzie znacza˛co wie˛kszy. Poniewaz˙ jednak obydwie stacje połoz˙one sa˛
w zachodniej cze˛s´ci aglomeracji moskiewskiej rzeczywisty wpływ miasta moz˙e byc´
wie˛kszy niz˙ ten oszacowany na podstawie pomiarów.
6.4.2 Pomiary naziemne wykładnika Ångströma
Wykładnik Ångströma (wzór 2.70, str. 31) jest wielkos´cia˛ uz˙ywana˛ do okres´la-
nia spektralnej zalez˙nos´ci własnos´ci aerozolu i jest zwia˛zany z rozkładem wielkos´ci
cza˛stek aerozolu atmosferycznego. Parametr ten zalez˙y od promienia efektywnego
i współczynnika refrakcji aerozolu. Pomimo z˙e zalez˙nos´c´ pomie˛dzy wykładnikiem
Ångströma a rozkładem wielkos´ci cza˛stek jest skomplikowana, to jednak parametr
ten niesie uz˙yteczne informacje na temat rozmiarów cza˛stek aerozolu. Na rycinie 6.5
zaprezentowane zostało porównanie wykładnika Ångströma wyznaczonego z pomia-
rów fotometrycznych dla dwóch lokalizacji: Warszawy (IGFUW) i Belska. Wykresy
6.5 a i b prezentuja˛ wyniki liniowego dopasowania zastosowanego do 5 długos´ci fali
(wzór 6.1), natomiast wykresy 6.5 c i d odpowiadaja˛ metodzie wykorzystuja˛cej dwie
długos´ci fali (wzór 2.70). Porównanie wszystkich doste˛pnych obserwacji wykładnika
Ångströma z Warszawy i Belska (ryc. 6.5 a i c) pokazuje pozytywny bias (0,02 i 0,1), sto-
sunkowo wysoka˛ wartos´c´ rms (0,18 i 0,22) oraz niski współczynnik korelacji (0,49 i 0,48).
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Rycina 6.5: Porównanie wykładników Ångströma zmierzonych fotometrem słonecz-
nym na stacjach w Belsku i Warszawie. Wykresy a) i b) prezentuja˛ wyniki dla metody
liniowego dopasowania (wzór 6.1) dla wszystkich obserwacji (a) oraz dla przypadków
z błe˛dem mniejszym niz˙ 0,1 (b). Na wykresach c) i d) przedstawione sa˛ wyniki z metody
dwukanałowej (wzór 6.5) dla wszystkich obserwacji (c) oraz dla przypadków z błe˛dem
mniejszym niz˙ 0,2 (d). Linia cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropkowana - idealna˛
zgodnos´c´ danych.
Znaczne wartos´ci rms wykładnika Ångströma pomie˛dzy obydwoma stacjami zwia˛-
zane sa˛ z wysokimi niepewnos´ciami pomiaru. Jez˙eli dane zostana˛ zawe˛z˙one do tych
obarczonych niewielkim błe˛dem uzyskamy znacza˛co lepsza˛ zgodnos´c´. Na wykresach
6.5 b) i d) przedstawione zostały jedynie te wartos´ci wykładnika Ångströma, dla któ-
rych bła˛d jest mniejszy niz˙ odpowiednio 0,1 i 0,2. W tym przypadku bias jest niewielki
(-0,03 i 0,05), a współczynnik korelacji znacza˛co wyz˙szy niz˙ dla wszystkich obserwacji.
Uzyskane wyniki sugeruja˛, z˙e emisje pochodza˛ce z Warszawy maja˛ niewielki wpływ na
wartos´ci wykładnika Ångströma. Podobna analiza przeprowadzona dla dni z niskimi
pre˛dkos´ciami wiatru (v≤2,5 m/s) i w przypadku silnej inwersji równiez˙ nie wykazała
wie˛kszych róz˙nic w wykładniku Ångströma.
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6.4.3 Pomiary satelitarne zmiennos´ci AOD w rejonie Warszawy
W celu zbadania zmiennos´ci AOD w rejonie Warszawy zdefiniowanych zostało
5 rejonów: centralny, zachodni, wschodni, północny i południowy, dla których prze-
analizowane zostały dane pochodza˛ce z detektora MODIS. Z bazy danych obejmuja˛cej
11 lat pracy instrumentu (2000-2010) wybrano 392 pomiary, dla których wartos´ci AOD
były doste˛pne dla wszystkich 5 sektorów. Najwyz˙sze wartos´ci długoterminowej s´red-
niej AOD odnotowano w rejonie centralnym (0,232) i zachodnim (0,226). Nieco niz˙sze
s´rednie AOD wysta˛piły w obszarach połoz˙onych na południe (0,216) i na północ (0,212)
od Warszawy, a najniz˙sze w sektorze wschodnim (0,195). Róz˙nice te zwia˛zane moga˛
byc´ z kierunkami wiatru. Podczas dni bezchmurnych, dla których wykonywane były
pomiary AOD, dominuja˛cym kierunkiem wiatru jest kierunek wschodni i południowo-
wschodni (tabela 6.4), co moz˙e byc´ przyczyna˛ niskich AOD obserwowanych w rejonie
wschodnim (mały wpływ emisji w Warszawie). Zanieczyszczenia emitowane w War-
szawie w tych dniach były transportowane głównie na zachód, co uwidacznia sie˛
w s´redniej AOD. Nalez˙y zaznaczyc´, z˙e w Europie Centralnej najcze˛s´ciej obserwuje sie˛
adwekcje˛ mas powietrza z zachodu, jednak podczas takich sytuacji synoptycznych dni
bezchmurne stanowia˛ jedynie około 6%.
Tabela 6.4: Cze˛stos´c´ wyste˛powania poszczególnych kierunków wiatru (%) w Warsza-
wie dla wszystkich dni (stan nieboskłonu: dowolny) i dni bezchmurnych (stan niebo-
skłonu: bezchmurny).
Dodatkowych informacji dostarcza analiza kierunków wiatru. Porównanie AOD
zmierzonych w 5 rejonach dla róz˙nych kierunków wiatru przedstawione zostało na
rycinie 6.6. Podczas napływu mas powietrza z północy s´rednia róz˙nica AOD mie˛dzy
centralnym a północnym rejonem wynosi 0,02 i tyle samo dla regionów centralnego
i południowego. Podobne wyniki otrzymywane sa˛ dla wiatru południowego (s´redni
bias równy odpowiednio 0,03 i 0,02). W przypadku przepływów równolez˙nikowych
obserwowane zmiany były około dwa razy wie˛ksze, jednak bias wyniósł 0,05 tylko
w przypadku porównania sektora wschodniego z centralnym, dla przepływu wschod-
niego i zachodniego. Róz˙nica mie˛dzy rejonem zachodnim a centralnym wynosi poniz˙ej
0,005, co moz˙e wia˛zac´ sie˛ z wie˛kszymi emisjami aerozolu na tym obszarze. W pozosta-
łych przypadkach zanieczyszczenie masy powietrza wzrasta nad miastem. Zaznaczyc´
nalez˙y jednak, z˙e wartos´ci jakie przyjmuje bias sa˛ mniejsze od niepewnos´ci AOD.
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Rycina 6.6: Analiza AOD z MODISa (550 nm) dla wybranych regionów (ryc. 6.2) pod-
czas północnych (a), południowych (b), zachodnich (c) i wschodnich przepływów
w atmosferze. Linia cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropkowana - idealna˛ zgodnos´c´
danych. Bias został obliczony dla regionu centralnego.
Podobne wyniki otrzymano dla centralnych i południowo-zachodnich obszarów
miasta na podstawie pomiarów Microtopsem. Obserwacje wykonywane były w cen-
trum Warszawy (IGFUW) oraz w Ursusie (ryc. 6.2), przy czym odległos´c´ mie˛dzy lokali-
zacjami to około 8 km. Wybrane zostały pomiary wykonane tym samym instrumentem
w oknie czasowym 30 minut. Porównanie wyników przedstawione zostało na ryc. 6.7.
Bias jest równy zero, rms przyjmuje bardzo niska˛ wartos´c´ (0,02) a współczynnik ko-
relacji jest wysoki (0,93), co wskazuje na bardzo mała˛ zmiennos´c´ AOD w kierunku
zachodnim. Wyniki nie zmieniaja˛ sie˛ znacza˛co w zalez˙nos´ci od pre˛dkos´ci i kierunku
wiatru. Brak statystycznie znacza˛cych róz˙nic AOD w tych dwóch cze˛s´ciach Warszawy
moz˙e byc´ zwia˛zane ze stosunkowo wysokim poziomem emisji w dzielnicy Ursus (str.
98).
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Rycina 6.7: Porównanie AOD w 500 nm zmierzonego Microtopsem w dwóch lokaliza-
cjach w Warszawie (IGFUW i Ursus). Linia cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropko-
wana - idealna˛ zgodnos´c´ danych.
6.5 Zmiennos´c´ czasowa i przestrzenna koncentracji PM10
i PM2,5 w rejonie Warszawy
Wnioski dotycza˛ce stosunkowo niewielkiej zmiennos´ci przestrzennej AOD w re-
jonie Warszawy moga˛ byc´ poparte wynikami pomiarów PM10, PM2,5 i koncentracji
gazów chemicznych prowadzonych w ramach sieci monitoringu Wojewódzkich In-
spektoratów Ochrony S´rodowiska. W tabeli 6.5 przedstawione zostały s´rednie dłu-
goterminowe (2005-2011) z obserwacji PM10, PM2,5, SO2, NO2 i CO prowadzonych
w Belsku i na 3 stacjach w Warszawie (ryc. 6.2). Róz˙nica koncentracji PM10 mie˛dzy Bel-
skiem i Ursynowem wynosi jedynie 2,2µg/m3 (7%). Nieco wie˛ksza˛ róz˙nice˛ stwierdzono
dla Belska i Targówka (4,6 µg/m3, 14%). Jednak s´rednie róz˙nice koncentracji PM10 obli-
czone dla momentów wykonywania pomiarów fotometrycznych (maksymalny odste˛p
1 h) w Belsku i Warszawie sa˛ znacznie wie˛ksze, co moz˙e byc´ zwia˛zane z warunka-
mi pogodowymi. W wie˛kszos´ci przypadków obserwacje fotometryczne miały miejsce
w warunkach antycyklonalnych, zwia˛zanych z mała˛ pre˛dkos´cia˛ wiatru i niewielkim
mieszaniem pionowym (rano i póz´nym popołudniem). Przykładowo s´rednia pre˛dkos´c´
wiatru przy powierzchni w Warszawie wynosi 4 m/s, a s´rednie cis´nienie na poziomie
morza - 1012 hPa, jednak dla dni pomiarowych pre˛dkos´c´ wiatru była niz˙sza (2,6 m/s),
zas´ cis´nienie wyz˙sze (1019,7 hPa). Dla tych dni s´redni bias dla Ursynowa i Belska wy-
nosił juz˙ 5,7 µg/m3 (13%), a dla Targówka i Belska 9,8 µg/m3 (20%). Wzgle˛dne róz˙nice
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w koncentracji PM10 sa˛ tutaj zbliz˙one do róz˙nic AOD (10-15%).
Znacznie wie˛ksze wartos´ci długookresowej s´redniej koncentracji PM10 odnotowa-
no na stacji Warszawa Centrum. Dla wszystkich danych s´rednia koncentracja PM10
przekroczyła 51 µg/m3, zas´ po zawe˛z˙eniu danych do dni, w których wykonywane były
pomiary fotometryczne wartos´c´ ta wyniosła 61 µg/m3. Stacja ta umieszczona jest ok.
3 metrów od ulicy o duz˙ym nate˛z˙eniu ruchu, w zwartej miejskiej zabudowie o słabej
wentylacji poziomej. W tym rejonie Warszawy najwie˛kszy wkład do zanieczyszcza-
nia powietrza ma ruch samochodowy, co tłumaczy wysoki poziom koncentracji NO2
i CO (tabela 6.5). Równiez˙ ste˛z˙enie SO2 jest duz˙o wyz˙sze (40-60%) w Warszawie niz˙
w Belsku.
Tabela 6.5: S´rednie roczne (2005-2011) koncentracje PM10, SO2, NO2, CO i PM2,5 dla
Belska i Warszawy. Wartos´ci w nawiasach wyznaczone sa˛ dla okresu pomiarów wspól-
nego z wykorzystywanymi danymi fotometrycznymi.
Dodatkowych informacji na temat miejskich z´ródeł zanieczyszczen´ i wielkos´ci
cza˛stek emitowanych dostarcza relacja mie˛dzy PM10 i PM 2,5. Na rycinie 6.8 przedsta-
wiony został cykl dobowy PM10 w 3 warszawskich stacjach i w Belsku (a), a takz˙e cykl
dobowy stosunku koncentracji masy cza˛stek małych do duz˙ych (PM2,5/[PM10-PM2,5])
dla dwóch lokalizacji w Warszawie (b). We wszystkich przypadkach (a) widoczny jest
cykl dobowy z dwoma maksimami (rano: 8:00-10:00 LST (czasu lokalnego), w nocy:
21:00-22:00 LST) i dwoma minimami (5:00-6:00 LST i 15:00 LST). Najwie˛ksze dobowe
amplitudy obserwuje sie˛ w Warszawie, szczególnie w centrum miasta. Poranne maksi-
mum zwia˛zane jest z emisjami z ruchu samochodowego, poniewaz˙ najwie˛ksze wartos´ci
NO2, emitowanego głównie w wyniku procesów spalania, notowane sa˛ w tym samym
czasie. Natomiast maksimum nocne przypada około 5 godzin po popołudniowym
maksimum ruchu samochodowego (mie˛dzy 17:00 i 18:00 LST, na podstawie pomiarów
NO2), co jest zbiez˙ne z rezultatami innych badan´ (Querol et al., 2001; Evagelopoulos
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et al., 2006). Brak widocznego maksimum PM10 w godzinach popołudniowych jest
najprawdopodobniej zwia˛zany z wyste˛powaniem mieszania konwekcyjnego i roz-
cien´czania zanieczyszczonego powietrza lub z róz˙nicami w czasie tworzenia sie˛ nocnej
PBL.
Rycina 6.8: Dzienny cykl koncentracji PM10 (a) oraz współczynnika PM2,5/(PM10-
PM2,5) (b) wyznaczony na podstawie obserwacji z lat 2007-2011 dla 4 stacji pomiaro-
wych.
Stosunek koncentracji masy cza˛stek małych do duz˙ych [PM2,5/(PM10-PM2,5)] wy-
kazuje najwie˛ksze zmiany wartos´ci na stacji Warszawa Centrum, przy czym wyste˛puje
tylko jedno minimum i jedno maksimum w cia˛gu doby. Generalnie, udział cza˛stek
małych jest mniejszy w cia˛gu dnia w przypadku obydwu stacji. Duz˙e nate˛z˙enie ruchu
drogowego w godzinach porannych odpowiada za emisje˛ duz˙ych cza˛stek, których
koncentracja naste˛pnie stopniowo spada. Znaczna ilos´c´ cza˛stek małych zawieszonych
w powietrzu w nocy wskazuje na stosunkowo szybka˛ depozycje˛ cza˛stek wie˛kszych,
ale równiez˙ na zmiane˛ z´ródeł emisji, skutkuja˛ca˛ innym rozkładem wielkos´ci cza˛stek.
Niewielkie róz˙nice s´rednich stosunków koncentracji masy cza˛stek małych do du-
z˙ych [PM2,5/(PM10-PM2,5)] mie˛dzy Warszawa˛ Centrum (2,0) i południowa˛ dzielnica˛
(2,1) sa˛ zbiez˙ne z analiza˛ wartos´ci wykładnika Ångströma (str. 106). Stwierdzic´ zatem
moz˙na, z˙e wpływ emisji warszawskich na własnos´ci mikrofizyczne aerozolu w piono-
wej kolumnie atmosfery jest niewielki.
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6.6 Porównanie własnos´ci aerozolu w pionowej kolum-
nie atmosfery i przy powierzchni ziemi
Korelacja mie˛dzy pomie˛dzy AOD i PM10 jest na ogół niewielka (Filip and Ste-
fan, 2011), poniewaz˙ obie wielkos´ci odnosza˛ sie˛ do róz˙nych warstw atmosfery oraz
maja˛ inna˛ interpretacje˛ fizyczna˛. Wyznaczony na podstawie doste˛pnych pomiarów
współczynnik korelacji (r2) wynosi dla Belska 0,46. Natomiast w przypadku Warsza-
wy współczynnik korelacji obliczony na podstawie pomiarów w IGFUW i na stacji
Warszawa Centrum przyjmuje wartos´c´ 0,35 dla PM10 i 0,42 dla cza˛stek PM2,5. Niz˙-
szy współczynnik korelacji AOD i PM10 zwia˛zany moz˙e byc´ z wie˛kszymi lokalnymi
emisjami miejskimi. Mimo z˙e współczynniki korelacji sa˛ znacza˛ce statystycznie (95%
istotnos´ci), ich niskie wartos´ci wskazuja˛ na fakt, z˙e relacja mie˛dzy powierzchniowa˛
koncentracja˛ cza˛stek a własnos´ciami optycznymi mierzonymi w kolumnie atmosfery
jest bardziej skomplikowana. Wpływ na wartos´c´ współczynnika korelacji ma stan PBL
(stratyfikacja i wysokos´c´ warstwy mieszania), długodystansowy transport powyz˙ej
warstwy granicznej, rozkład wielkos´ci cza˛stek aerozolu, a takz˙e jego skład chemicz-
ny, zróz˙nicowanie obszarów z´ródłowych i transportu oraz depozycja cza˛stek. Jez˙eli
w analizie danych uwzgle˛dnione zostana˛ jedynie obserwacje przeprowadzone pod-
czas warunków chwiejnych z superadiabatycznym gradientem temperatury powyz˙ej
-2◦C/100 m, współczynnik korelacji AOD i PM10 w Warszawie osia˛gnie wartos´c´ 0,69.
Podobnie jez˙eli wysokos´c´ warstwy mieszania wynosi 2 km, współczynnik korelacji
wzrasta do 0,7, co jest fizycznie uzasadnione.
Wartos´c´ współczynnika korelacji AOD i PM10 zwia˛zana jest ze zmianami pio-
nowego mieszania spowodowanego rozwojem i zanikiem konwekcji. Korelacja tych
dwóch wielkos´ci zalez˙y równiez˙ od rozmiarów cza˛stek aerozolu. Dla duz˙ych cza˛stek
(wykładnik Ångströma < 0,5) współczynnik korelacji AOD i PM10 wynosi około 0,5,
natomiast dla cza˛stek małych (wykładnik Ångströma > 1,7) jego wartos´c´ przekracza
0,65. W pierwszym przypadku uzyskany wynik wia˛z˙e sie˛ prawdopodobnie z trans-
portem pyłu pustynnego w s´rodkowej troposferze, wówczas wpływ PM10 na AOD
jest niewielki.
Znacznie wie˛ksze zmiennos´ci współczynnika korelacji AOD i PM10 były noto-
wane np. w Chinach (Song et al., 2009), gdzie wartos´c´ tego parametru wynosiła
-0,6 w północno-centralnej cze˛s´ci kraju i 0,6 na południowo-wschodnim wybrzez˙u.
Współczynnik korelacji przyjmuje zatem wysokie wartos´ci dla terenów ge˛sto zaludnio-
nych, podczas gdy negatywne wartos´ci sa˛ obserwowane nad obszarami pustynnymi,
które sa˛ z´ródłem duz˙ych cza˛stek pyłu pustynnego.
Przebiegi s´rednich wartos´ci PM10 i AOD w cia˛gu roku róz˙nia˛ sie˛ znacza˛co od siebie,
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co wia˛z˙e sie˛ ze zmianami emisji zanieczyszczen´ i warunków pogodowych. Na rycinie
6.9 zaprezentowane sa˛ s´rednie miesie˛czne koncentracje PM10 zmierzone na 3 stacjach
w Warszawie oraz PM10 i AOD w 500 nm, zarejestrowane przez przyrza˛dy znajduja˛ce
sie˛ w Belsku. Zaobserwowane wartos´ci PM10, na wszystkich 4 stacjach, wykazuja˛ silny
cykl roczny z maksimum w miesia˛cach zimowych.
Rycina 6.9: S´rednie miesie˛czne wartos´ci koncentracji PM10 dla stacji Warszawa Cen-
trum, Warszawa Ursynów, Warszawa Targówek, Belsk (słupki) oraz AOD (500 nm)
zmierzone w Belsku (linia cia˛gła). Wykorzystane zostały pomiary z lat 2005-2011.
Wia˛z˙e sie˛ to z wie˛kszymi emisjami zanieczyszczen´, głównie z ogrzewania, i płytsza˛
warstwa graniczna˛, w porównaniu do okresu letniego. Ponadto zima˛ róz˙nice w kon-
centracjach PM10 na analizowanych stacjach sa˛ około dwóch razy wie˛ksze niz˙ w przy-
padku miesie˛cy letnich. Wyja˛tkiem jest Warszawa Centrum, gdzie notowane sa˛ róz˙nice
poniz˙ej 30%. Mie˛dzy czerwcem a sierpniem koncentracje PM10 na stacjach Belsk, War-
szawa Targówek i Ursynów sa˛ prawie takie same. Jedynie dla centrum Warszawy
notowane sa˛ znacznie wyz˙sze wartos´ci, zarówno w miesia˛cach letnich jak i w pozo-
stałej cze˛s´ci roku. Dla okresu zimowego najniz˙sze koncentracje PM10 zaobserwowac´
moz˙na na stacji w Belsku.
Roczny przebieg wartos´ci AOD wykazuje dwa maksima: w kwietniu i sierpniu,
natomiast minimum przypada na miesia˛ce grudzien´ - styczen´. Wiosenne maksimum
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moz˙e byc´ wyjas´nione napływem pyłu pustynnego transportowanego znad Sahary
(Maciszewska et al., 2010) oraz emisjami z wypalania traw (Jarosławski and Pietruczuk,
2010). Drugie maksimum AOD przypada na okres poz˙arów biomasy we wschodniej
i południowej Europie (Jarosławski and Pietruczuk, 2010).
Dla długoterminowych s´rednich miesie˛cznych wartos´ci AOD i PM10 zmierzonych
w Belsku współczynnik korelacji przyjmuje wartos´c´ ujemna˛ (r2=-0,33). Wyste˛powanie
maksimum koncentracji PM10 zima˛, podczas gdy AOD jest w minimum, moz˙e byc´
wyjas´nione sezonowymi zmianami w wysokos´ci PBL. Na podstawie 3-letnich pomia-
rów ceilometrycznych (2009-2011) prowadzonych w IGFUW (Stachlewska et al., 2012),
oszacowana wysokos´c´ PBL w okresie letnim jest około 2-2,5 razy wie˛ksza niz˙ pod-
czas miesie˛cy zimowych. Na podstawie radiosondaz˙y wykonywanych w Legionowie
stwierdzic´ moz˙na równiez˙, z˙e latem poziom kondensacji z podniesienia jest około dwa
razy wyz˙szy niz˙ zima˛ (tabela 6.6). Ponadto gradient temperatury w pierwszych 200 m
od powierzchni ziemi jest superadiabatyczny i około 2,5 razy wie˛kszy niz˙ w miesia˛cach
zimowych. Takie warunki sprzyjaja˛ transportowi zanieczyszczen´ emitowanych na po-
wierzchni ziemi do wyz˙szych warstw troposfery, co prowadzi do wzrostu AOD.
Tabela 6.6: Długookresowe (2000-2011) s´rednie wartos´ci poziomu kondensacji z pod-
niesienia (ang. lifting condensation level, LCL) i gradientu temperatury (Γ [K/100 m])
w warstwie do 200 m nad powierzchnia˛ ziemi. Dane pochodza˛ z radiosondaz˙y wyko-
nywanych na stacji WMO w Legionowie codziennie, o godzinie 12:00 UTC.
6.7 Epizody smogowe
Wpływ lokalnych emisji na własnos´ci aerozolu atmosferycznego mierzone w ko-
lumnie jest zwie˛kszony podczas epizodów smogowych maja˛cych miejsce w specyficz-
nych warunkach meteorologicznych. Zjawisku temu sprzyjaja˛ przypowierzchniowe
inwersje temperatury poła˛czone z mezoskalowym osiadaniem i niskimi pre˛dkos´ciami
wiatru przy powierzchni. W celu zbadania tego efektu wybrane zostały obserwacje, dla
których koncentracje PM10 sa˛ powyz˙ej 90 percentyla dla kaz˙dej ze stacji. Odpowiada
to koncentracjom PM10 wie˛kszym niz˙ 50,1, 106,8, 58,9 i 55,0 µg/m3 dla, odpowied-
nio, Belska, Warszawy Centrum, Targówka i Ursynowa. Na ryc. 6.10 zaprezentowano
porównanie AOD w 550 nm zmierzonej w Belsku i Warszawie podczas warunków
smogowych. W tym przypadku bias przyjmuje znacznie wyz˙sze wartos´ci (0,07) niz˙ dla
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całego zbioru obserwacji (0,02), a rms i współczynnik korelacji wynosza˛ odpowiednio
0,08 i 0,83. Podobne wyniki uzyskane zostały przy zawe˛z˙eniu danych do 95 percentyla,
natomiast dla percentyla 80 s´rednia róz˙nica AOD wyniosła juz˙ tylko 0,05. Do dalszej
analizy wytypowany został dzien´ 4 kwietnia 2009 roku. Centralna i południowa Eu-
ropa były tego dnia pod wpływem systemu wysokiego cis´nienia rozcia˛gaja˛cego sie˛ od
Azorów do Morza Czarnego. Ponadto bezchmurne niebo nad niemal całym obszarem
Polski umoz˙liwiało zarówno naziemne jak i satelitarne pomiary własnos´ci optycznych
aerozolu atmosferycznego.
Rycina 6.10: Porównanie AOD w 500 nm zmierzonego w latach 2005-2011 podczas
warunków smogowych w Warszawie (Microtops) i Belsku (CIMEL). Wybrane zostały
przypadki, gdy zarejestrowana koncentracja PM10 była wyz˙sza niz˙ 90 percentyl dla
danej stacji. Linia cia˛gła oznacza regresje˛ liniowa˛, a kropkowana - idealna˛ zgodnos´c´
danych.
Trajektorie wsteczne uzyskane z modelu HYSPLIT (Draxler and Rolph, 2010) i maja˛ce
koniec w Warszawie o 6:00 UTC (a) i 12:00 UTC (b) (ryc. 6.11) wskazuja˛ na pocza˛tkowo
czysta˛ mase˛ powietrza polarno-morskiego, która po przekroczeniu Bałtyku przyjmuje
charakterystyke˛ powietrza kontynentalnego. Na wykresie zaprezentowanym na ryc.
6.11 widoczne jest, z˙e czas przemieszczania sie˛ masy powietrza nad Polska˛ (oraz
cze˛s´ciowo Słowacja˛, Czechami i wschodnimi Niemcami) to 70 godzin. Sytuacja mete-
orologiczna, gdy masy powietrza przemieszczaja˛ sie˛ tak wolno i pozostaja˛ nad Polska˛
ponad 24 h, jest nietypowa dla tej cze˛s´ci Europy. Pre˛dkos´c´ wiatru zmierzona w LTR
IGFUW (około 25 m n.p.t.) nie przekraczała 2 m/s. Dodatkowo na pocza˛tku tego okresu
trajektorie wsteczne wskazuja˛ na duz˙e mezoskalowe osiadanie - powietrze z wysokos´ci
6, 5 i 3 km przemies´ciło sie˛ na wysokos´c´ 3, 1,5 i 0,5 km.
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Rycina 6.11: Trajektorie wsteczne dla Warszawy otrzymane z modelu HYSPLIT (Hy-
brid Single Particle Lagrangian Integrated Trajectory Model) dla godzin 6:00 (a) i 12:00
(b) UTC, dnia 4 kwietnia 2009 roku. Obliczenia wykonane zostały dla 72 godzin,
a niezbe˛dne dane meteorologiczne pochodziły z bazy GDAS (The Global Data As-
similation System).
Mezoskalowe osiadanie widoczne jest na radiosondaz˙ach wykonanych na stacji
w Legionowie (ryc. 6.12). Zwia˛zany z inwersja˛ temperatury spadek temperatury punk-
tu rosy o około 40◦C powyz˙ej 1 km wskazuje na szczyt PBL. W cia˛gu nocy rozwine˛ła
sie˛ silna powierzchniowa inwersja temperatury - w warstwie pierwszych 80 m tem-
peratura wzrosła o 10,2◦C. Taka sytuacja meteorologiczna doprowadziła do znacznej
akumulacji zanieczyszczen´ powietrza w cienkiej warstwie przypowierzchniowej. Do-
datkowy wpływ na ilos´c´ pyłu zawieszonego miały emisje pochodza˛ce z systemów
ogrzewania gospodarstw domowych (minimalna temperatura nad ranem wynosiła
2-3◦C). Zaznaczyc´ nalez˙y, z˙e masa powietrza była bardzo sucha (TWV 0,65 g/m3, wil-
gotnos´c´ wzgle˛dna < 70%), wobec czego wpływ wilgotnos´ci na formowanie sie˛ przy-
powierzchniowej warstwy smogu był prawdopodobnie znikomy.
W cia˛gu dnia gradient temperatury w cienkiej, przypowierzchniowej warstwie tro-
posfery był superadiabatyczny, a do wysokos´ci 1,1 km adiabatyczny. Rozwój mieszania
konwekcyjnego widoczny jest na danych pochodza˛cych z ceilometru znajduja˛cego sie˛
w IGFUW. Mieszanie konwekcyjne rozpocze˛ło sie˛ około 8:00 UTC (10:00 LTC), a 2 go-
dziny póz´niej jego wysokos´c´ osia˛gne˛ła warstwe˛ inwersji osiadania (ok. 900 m n.p.t.)
(ryc. 6.13). Ceilometr umieszczony na dachu IGFUW (około 20 m n.p.t.) nie zareje-
strował w nocy silnego sygnału od warstw aerozolu. Podwyz˙szone wartos´ci widoczne
były jedynie około 4:00 UTC oraz mie˛dzy 19:00 a 20:00 UTC, na wysokos´ci ok. 200
m n.p.t. Zwia˛zane jest to z problemem kompresji geometrycznej, który wyste˛puje dla
ceilometrów i lidarów. Pomimo z˙e kompresja geometryczna w przypadku ceilometru
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Rycina 6.12: Pionowy profil temperatury (linia czarna), temperatury punktu rosy
(linia czerwona), temperatury potencjalnej (linia róz˙owa), pre˛dkos´ci wiatru (kwadraty),
kierunku wiatru (kółka) zmierzone na stacji WMO w Legionowie dnia 4 kwietnia 2009
roku. Pomiary pochodza˛ z godziny 00:00 UTC (linie cia˛głe i niewypełnione znaczniki)
oraz 12:00 UTC (linie kropkowane i wypełnione znaczniki).
IGFUW sie˛ga jedynie 250 m n.p.t., nadal jest to wysokos´c´ zbyt duz˙a, aby moz˙liwa była
detekcja silnie zanieczyszczonej warstwy blisko powierzchni ziemi, jaka wyste˛powała
tego dnia.
Rycina 6.13: Skorygowany sygnał zmierzony ceilometrem CHM-15K w Warszawie
(IGFUW) w dniu 4 kwietnia 2009 roku.
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Na ryc. 6.14 przedstawiona została dobowa zmiennos´c´ koncentracji PM10 w Bel-
sku oraz Warszawie (a), AOD w 500 nm (b), a takz˙e wykładnika Ångströma w Belsku
i w IGFUW w dniu 4 kwietnia 2009 roku. Koncentracja PM10 na stacji Warszawa Cen-
trum osia˛gne˛ła w nocy bardzo wysoka˛ wartos´c´ 300 µg/m3. Naste˛pnie, ze wzgle˛du na
silne mieszanie konwekcyjne spowodowane ogrzewaniem powierzchni ziemi przez
promieniowanie słoneczne, zaobserwowano spadek koncentracji cza˛stek. Minimalna
wartos´c´ (poniz˙ej 100 µg/m3) przypadła na póz´ne popołudnie (15:00-17:00 UTC, 17:00-
19:00 LST). Po zachodzie słon´ca zaobserwowac´ moz˙na było w Warszawie ponowny
rozwój grubej warstwy smogu przy powierzchni, co zwia˛zane jest głównie z tworze-
niem sie˛ stabilnej PBL. Najwie˛ksza dobowa zmiennos´c´ została zanotowana w stacjach
warszawskich, a zwłaszcza w centrum miasta.
Rycina 6.14: Zmiennos´c´ koncentracji cza˛stek PM10 (a), AOD w 500 nm (b) oraz wy-
kładnika Ångströma dla wybranych stacji, w dniu 4 kwietnia 2009 roku.
Zaobserwowac´ moz˙na było równiez˙ znaczna˛ zmiennos´c´ własnos´ci aerozolu w pio-
nowej kolumnie atmosfery. Róz˙nica AOD w 500 nm mie˛dzy IGFUW a Belskiem wynosi-
ła mie˛dzy 0,11 a 0,2, a s´redni dzienny bias osia˛gna˛ł wartos´c´ 0,16, czyli ok. 40%. Równiez˙
wartos´c´ wykładnika Ångströma najwyz˙sza była w centrum Warszawy, a s´rednia róz˙-
nica wyniosła około 0,23. Dodatni bias wskazuje ponadto na wyz˙szy współczynnik
koncentracji masy cza˛stek małych do duz˙ych (PM2,5/[PM10-PM2,5]) w porównaniu
do Belska.
Zmiennos´c´ przestrzenna˛ AOD w okolicach Warszawy analizowac´ moz˙na na pod-
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stawie danych pochodza˛cych z detektora MODIS. Na rycinie 6.15 zaprezentowane sa˛
obserwacje z dwóch przelotów satelity (9:10 i 10:50 UTC) z 4 kwietnia 2009 roku. Wi-
doczne jest znaczne zróz˙nicowanie mierzonych wartos´ci, jak równiez˙ silna anizotropia
dystrybucji AOD. Maksymalne wartos´ci AOD zanotowane zostały w centrum War-
szawy (około 0,4 w 550 nm). W miare˛ oddalania sie˛ od centrum miasta AOD maleje,
przy czym jest wyz˙sze na północny zachód od Warszawy (napływ powietrza) niz˙ po
południowo wschodniej stronie.
Rycina 6.15: MODIS AOD w 550 nm zaobserwowane w okolicy Warszawy, w dniu
4 kwietnia 2009 roku.
Podobne wyniki uzyskane zostały na podstawie danych pochodza˛cych z instrumen-
tu SEVIRI. Grubos´c´ optyczna aerozolu w 635 nm zaobserwowana w okolicy Warszawy
zaprezentowana została na ryc. 6.16. Dla obydwu wykorzystanych w obliczeniach
metod (a) metoda 1-kanałowa, b) metoda 2-kanałowa) rozkład przestrzenny AOD jest
podobny i widoczne jest podwyz˙szone AOD nad Warszawa˛. Maksymalne rejestrowane
wartos´ci róz˙nia˛ sie˛ jednak o ok. 0,1.
6.8 Podsumowanie
W rozdziale 6 zaprezentowana została analiza długookresowych obserwacji AOD
oraz PM10 zebranych w rejonie Warszawy, przeprowadzona w celu oceny wpływu
emisji miejskich na własnos´ci fizyczne aerozolu. Oszacowany na podstawie długo-
okresowych obserwacji fotometrycznych wpływ warszawskich emisji na AOD wynosi
około 0,02 (w 500 nm). W przypadku danych satelitarnych uzyskanych z detektora
MODIS wartos´c´ ta wynosi 0,03 (w 550 nm), czyli ok. 15%. Podobne wyniki sa˛ rapor-
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Rycina 6.16: AOD SEVIRI w 635 nm w dniu 4 kwietnia 2009 roku: a) metoda 1-kanałowa,
b) metoda 2-kanałowa. Dane us´rednione w godz. 6:30-7:30 UTC.
towane przez Chubarova et al. (2011) dla rejonu Moskwy, gdzie s´rednia róz˙nica AOD
(wrzesien´ 2006 - kwiecien´ 2009) mie˛dzy dwoma stacjami AERONET-u, Obserwato-
rium Meteorologicznym Uniwersytetu Moskiewskiego i Stacja˛ Naukowa˛ Zvenigorod,
wynosiła 0,02 w 500 nm. Porównuja˛c wielkos´c´ aglomeracji moskiewskiej (10,6 milio-
na mieszkan´ców) i warszawskiej (1,7 miliona mieszkan´ców) spodziewac´ sie˛ moz˙na,
z˙e wpływ Moskwy na własnos´ci aerozolu w pionowej kolumnie powietrza be˛dzie
znacza˛co wie˛kszy. Poniewaz˙ jednak obydwie stacje połoz˙one sa˛ w zachodniej cze˛s´ci
aglomeracji moskiewskiej rzeczywisty wpływ miasta moz˙e byc´ wie˛kszy niz˙ ten osza-
cowany na podstawie pomiarów.
Dodatkowych informacji na temat wpływu emisji warszawskich na AOD dostarczy-
ła analiza zmiennos´ci przestrzennej AOD wykonana dla róz˙nych kierunków wiatru na
podstawie danych z detektora MODIS. Dla przepływów południowych i północnych
róz˙nice AOD mie˛dzy rejonem centralnym i północnym/południowym wynosza˛ ok.
0,02-0,03. W przypadku przepływów równolez˙nikowych róz˙nica mie˛dzy centralnym
a wschodnim regionem jest ok. dwóch razy wie˛ksza, natomiast dla regionu zachod-
niego bias wynosi jedynie 0,005. Nie zanotowano równiez˙ znacza˛cych róz˙nic w AOD
mierzonej w centrum miasta i na jego południowo-zachodnich obrzez˙ach. Porównanie
wartos´ci wykładnika Ångströma wyznaczonego dla Warszawy i Belska wskazuje na
brak znacza˛cego wpływu aglomeracji warszawskiej na wielkos´c´ cza˛stek aerozolu.
Wynik porównania koncentracji PM10 mierzonych w Warszawie i w Belsku jest
podobny do wyniku analizy zmiennos´ci AOD. Jedynie dla jednej stacji, zlokalizowanej
w centrum miasta, tuz˙ przy ulicy o duz˙ym nasileniu ruchu drogowego, notowane kon-
centracje PM10 znacza˛co przewyz˙szaja˛ te obserwowane w Belsku (ok. 36%). W przy-
padku dwóch pozostałych stacji pomiarowych róz˙nice koncentracji PM10 wzgle˛dem
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Belska wynosza˛ ok. 13-20%, co jest porównywalne z róz˙nicami AOD (ok. 10-15%).
Zarówno koncentracja PM10 jak i AOD wykazuja˛ silny cykl roczny z maksimum
przypadaja˛cym na, odpowiednio, zime˛ i lato. Współczynnik korelacji AOD i PM10
obliczony dla danych zarejestrowanych w Belsku wynosi -0,33. Ujemny współczynnik
korelacji tych dwóch wielkos´ci moz˙e byc´ zwia˛zany z sezonowymi emisjami zanieczysz-
czen´ i zmianami warunków meteorologicznych. Ponad dwukrotny wzrost wysokos´ci
PBL i intensywne mieszanie konwekcyjne powoduje spadek koncentracji PM10 la-
tem. AOD nie jest wraz˙liwe na zmiany tych parametrów meteorologicznych, gdyz˙ jest
zdefiniowane w pionowej kolumnie atmosfery. Według badan´ przeprowadzonych dla
rolniczych i zamieszkanych obszarów Chin (Song et al., 2009), ujemny współczynnik
korelacji AOD i PM10 moz˙e sie˛ równiez˙ wia˛zac´ z róz˙nicami w rozkładzie wielkos´ci
cza˛stek aerozolu.
Wpływ emisji pochodza˛cych z aglomeracji warszawskiej na własnos´ci aerozolu jest
zwie˛kszony podczas okres´lonych warunków meteorologicznych, prowadza˛cych do
akumulacji zanieczyszczen´ powietrza. Róz˙nice AOD mie˛dzy Warszawa˛ a Belskiem,
obliczone dla pomiarów wykonanych dla pre˛dkos´ci wiatru poniz˙ej 2,5 m/s, wyniosły
0,04-0,05. Podobne zmiany AOD odnotowane zostały w przypadku bardzo stabilnej
PBL, przy gradiencie temperatury w pierwszych 200 m wie˛kszym niz˙ 5◦C/100 m. Jes´li
dane zawe˛z˙one zostana˛ do obserwacji fotometrycznych wykonanych, gdy koncentracje
PM10 na wszystkich 4 stacjach przekraczały 90 i 80 percentyl, róz˙nice AOD pomie˛dzy
stacjami w Warszawie i Belsku wzrastaja˛ do odpowiednio 0,08 i 0,05. W przypadku
wykładnika Ångströma nie ma znacza˛cych róz˙nic mie˛dzy obydwoma lokalizacjami.
Przykładowy epizod smogowy miał miejsce 4 kwietnia 2009 r., kiedy warunki me-
teorologiczne spowodowały zaleganie masy powietrza i osiadanie mezoskalowe. Tego
dnia koncentracja PM10 obserwowana w nocy w Warszawie przekroczyła 300 µg/m3,
a róz˙nica AOD mie˛dzy Warszawa˛ i Belskiem sie˛gne˛ła 0,2. Na podstawie pomiarów ce-
ilometrycznych stwierdzic´ moz˙na, z˙e silnie zanieczyszczona warstwa nie sie˛gała wyz˙ej
niz˙ 100-150 m n.p.t.
Na podstawie przedstawionych wyników moz˙na stwierdzic´, z˙e w przypadku War-
szawy, w standardowych warunkach meteorologicznych, emisje miejskie maja˛ zni-
komy wpływ na AOD. Analiza przeprowadzona dla obszaru całej Polski uwzgle˛dnia
wpływ ge˛stos´ci zaludnienia na obserwowane AOD. Dane na temat ludnos´ci zaczerpnie˛-
te zostały z bazy danych „Gridded Population of the World” (CIESIN and CIAT, 2005).
Obliczona na podstawie danych pochodza˛cych z MODIS-a (lata 2000-2011) róz˙nica
AOD dla terenów o niskiej (<300 os./km2) i wysokiej (>300 os./km2) ge˛stos´ci zaludnie-
nia wyniosła około 0,02. Wielkos´c´ graniczna ge˛stos´ci zaludnienia wybrana została arbi-
tralnie. Dla porównania s´rednia ge˛stos´c´ zaludnienia dla województwa mazowieckiego
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wynosi 149 os./km2, a dla województwa s´la˛skiego, które jest najge˛s´ciej zaludnione,
374 os./km2. Na ryc. 6.17 przedstawiony został wykres AOD mierzonej przez detek-
tor MODIS w funkcji ge˛stos´ci zaludnienia (CIESIN and CIAT, 2005). Duz˙a zmiennos´c´
AOD dla danej ge˛stos´ci zaludnienia jest spowodowana wpływem innych czynników,
np. lokalnych z´ródeł emisji aerozolu pochodzenia naturalnego, czyli pyłu pustynnego
lub soli morskiej. Podobna zalez˙nos´c´ widoczna jest dla danych zaprezentowanych na
ryc. 6.18 a, gdzie do porównania wykorzystane zostały pomiary ze stacji sieci AERO-
NET, dla których seria pomiarowa jest dłuz˙sza niz˙ 5 lat. Zaobserwowac´ moz˙na wzrost
s´redniego AOD wraz ze wzrostem ge˛stos´ci zaludnienia od 0,23 dla 600 os./km2 do
0,35 dla 4000 os./km2. W przypadku wykładnika Ångströma (ryc. 6.18 b) nie moz˙na
zaobserwowac´ wyraz´nej zalez˙nos´ci.
Rycina 6.17: AOD z detektora MODIS w funkcji ge˛stos´ci zaludnienia (os./km2) (CIE-
SIN and CIAT, 2005). Wybrane zostały piksele, dla których ge˛stos´c´ zaludnienia > 300
os./km2.
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Rycina 6.18: AOD i wykładnik Ångströma w funkcji ge˛stos´ci zaludnienia (os./km2)
(CIESIN and CIAT, 2005). Wykorzystane s´rednie roczne AOD (poziom 2.0) ze stacji




Głównym wyzwaniem podczas wyznaczania własnos´ci optycznych aerozolu na
podstawie danych satelitarnych jest wydzielenie z zarejestrowanego sygnału cze˛s´ci
pochodza˛cej od powierzchni ziemi. W przypadku wie˛kszos´ci algorytmów przyjmo-
wane jest załoz˙enie, z˙e w dniu referencyjnym aerozol ma znikomy wpływ na sy-
gnał rejestrowany na górnej granicy atmosfery, co umoz˙liwia oszacowanie własnos´ci
optycznych podłoz˙a. W prezentowanej pracy do wyznaczenia reflektancji podłoz˙a uz˙y-
te zostały pomiary z instrumentu SEVIRI umieszczonego na satelitach geostacjonar-
nych MSG oraz dodatkowe dane, które pozwoliły na ominie˛cie powyz˙szego załoz˙enia.
W obliczeniach korekcji atmosferycznej wykorzystane zostały informacje pochodza˛ce
z instrumentu MODIS oraz wyniki symulacji modeli MACC i NAAPS. W kaz˙dym
z przypadków tło AOD w dniu referencyjnym szacowane jest przy uz˙yciu optymalnej
interpolacji. Metoda ta, poprzez korekte˛ AOD pochodza˛cej z modelu lub z detekto-
ra MODIS wzgle˛dem fotometrycznych pomiarów naziemnych, umoz˙liwia precyzyjne
okres´lenie poprawki atmosferycznej. Zaleta˛ optymalnej interpolacji jest uwzgle˛dnienie
błe˛dów wszystkich wykorzystywanych danych. Niepewnos´ci fotometrycznych pomia-
rów naziemnych wynosza˛ ±0,01 dla przyrza˛du CIMEL, ±0,015 dla Microtopsa i ±0,025
dla instrumentów MFR-7. W przypadku danych pochodza˛cych z detektora MODIS
oraz modeli MACC i NAAPS bła˛d został przyje˛ty na poziomie ±0,05. W kolejnym kro-
ku obliczana jest wartos´c´ reflektancji powierzchni ziemi w kanale 1 detektora SEVIRI
(algorytm 1-kanałowy) lub w kanałach 1 i 3 (algorytm 2-kanałowy). Dzie˛ki precyzyj-
nemu okres´leniu korekcji atmosferycznej moz˙liwa jest redukcja błe˛dów reflektancji
podłoz˙a, co przekłada sie˛ bezpos´rednio na mniejsze błe˛dy AOD. Wykorzystanie po-
miarów wykonanych detektorem SEVIRI pozwoliło na wyznaczanie własnos´ci optycz-
nych aerozolu co 15 minut, z rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛ ok. 5,5 km. Ze wzgle˛du na
wysoka˛ rozdzielczos´c´ przestrzenna˛ uz˙ytych danych, w celu optymalizacji czasu obli-
czen´, stworzone zostały tablice LUT, zawieraja˛ce wyniki symulacji radiancji na górnej
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granicy atmosfery przeprowadzone dla róz˙nych warunków.
Porównanie wyników uzyskanych na podstawie pomiarów wykonanych detek-
torem SEVIRI z obserwacjami fotometrycznymi wskazuje na dos´c´ dobra˛ zgodnos´c´
wyników. Statystyki błe˛dów róz˙nia˛ sie˛ nieznacznie w zalez˙nos´ci od analizowanej sta-
cji pomiarowej, co moz˙e byc´ zwia˛zane z róz˙nymi okresami pomiarowymi, a takz˙e
z róz˙nicami niepewnos´ci fotometrów. Najmniejsze róz˙nice zanotowane zostały dla ob-
serwatorium w Belsku, dla obydwu wersji algorytmu. S´rednie róz˙nice AOD wahaja˛ sie˛
od -0,02 do 0,02, a rms przyjmuje wartos´ci 0,04-0,05. W przypadku dwóch pozostałych
stacji, IGFUW i SolarAOT, dla metody 1-kanałowej, bias zawiera sie˛ w przedziale -0,01
do 0,03, a rms jest mniejszy ba˛dz´ równy 0,04. Nieznacznie gorsze statystyki błe˛dów
dla stacji IGFUW i SolarAOT zanotowano dla wyników z metody 2-kanałowej (-0,05 6
bias6 0,05, rms6 0,07). Moz˙e byc´ to zwia˛zane z uproszczeniami lub błe˛dami w danych
dotycza˛cych rodzaju pokrycia terenu. W przypadku Warszawy własnos´ci podłoz˙a, ze
wzgle˛du na zabudowe˛, charakteryzuja˛ sie˛ bardzo duz˙a˛ zmiennos´cia˛, natomiast na stacji
SolarAOT znaczny wpływ ma urozmaicona orografia terenu. Dobra˛ zgodnos´c´ zanoto-
wano równiez˙ dla porównania AOD wyznaczonej dla całego obszaru Polski z danymi
z detektora MODIS. S´redni bias był zwykle niz˙szy niz˙ 0,01, a rms przyjmował wartos´ci
z zakresu 0,04-0,06. Przeprowadzona walidacja opracowanych algorytmów wskazuje,
z˙e metoda 2-kanałowa wykazuje podobne błe˛dy jak metoda 1-kanałowa, ale umoz˙liwia
wyznaczanie grubos´ci optycznej dla wie˛kszej ilos´ci pikseli, ze wzgle˛du na brak straty
danych dla pikseli zachmurzonych w dniu referencyjnym.
Na podstawie uzyskanych wyników moz˙na ponadto stwierdzic´, z˙e jako z´ródło
danych o zmiennos´ci przestrzennej AOD w dniu referencyjnym moga˛ byc´ wykorzy-
stane zarówno dane satelitarne, jak i pochodza˛ce z modelu transferu zanieczyszczen´.
Najmniejsze błe˛dy zanotowane zostały dla AOD pochodza˛cego z detektora MODIS
i z modelu MACC. Ze wzgle˛du na doste˛pnos´c´ danych i asymilacje˛ obserwacji z in-
strumentu MODIS model MACC stanowi najlepsze, spos´ród wykorzystanych, z´ródło
informacji o AOD. Dodatkowa˛ zaleta˛ sa˛ mniejsze straty pikseli zwia˛zane z zachmu-
rzeniem, a takz˙e fakt, z˙e wykorzystanie danych z modelu transportu zanieczyszczen´
pozwala na wprowadzenie do obliczen´ wartos´ci SSA.
Pomimo redukcji błe˛dów wyznaczanej AOD niektóre elementy opracowanych me-
tod pozostaja˛ problematyczne. Najwie˛ksze ograniczenie obydwu algorytmów zwia˛-
zane jest z efektem „hot spot”, czyli znacznym wzrostem współczynnika reflektancji
podłoz˙a wyste˛puja˛cym dla małego ka˛ta zenitalnego Słon´ca i ka˛ta rozpraszania bli-
skiego 180◦. Dla obszaru Polski AOD moz˙e byc´ w efekcie wyznaczana przed godzina˛
10:00 UTC i po godzinie 14:00 UTC. W godzinach 10:00-14:00 UTC uzyskiwane wyniki
sa˛ bardzo wraz˙liwe na zmiany reflektancji powierzchni. Dodatkowo, dla tych godzin,
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w ciepłej porze roku, wysokie jest prawdopodobien´stwo rozwoju chmur konwekcyj-
nych. Wyste˛powanie trudnych do wykrycia chmur podskalowych, prowadzi do zawy-
z˙ania wartos´ci reflektancji powierzchni ziemi. Pewna˛ poprawe˛ skutecznos´ci detekcji
takiego zachmurzenia osia˛gna˛c´ moz˙na poprzez wykorzystanie danych pochodza˛cych
z kanału HRV, charakteryzuja˛cego sie˛ lepsza˛ rozdzielczos´cia˛ przestrzenna˛ niz˙ pozostałe
kanały (ok. 3,5 km).
Poniewaz˙ wyznaczona dla dnia referencyjnego wartos´c´ współczynnika reflektancji
podłoz˙a jest wykorzystywana do wyznaczania rozkładu przestrzennego AOD w okre-
sie ±10 dni, waz˙nym czynnikiem sa˛ równiez˙ szybkie zmiany stanu wegetacji. Zmiana
stopnia uwodnienia ros´linnos´ci ba˛dz´ jej gwałtowny rozwój sa˛ przyczyna˛ znacznych
róz˙nic w reflektancji powierzchni mie˛dzy dniem referencyjnym i dniem, dla które-
go obliczana jest AOD, co przekłada sie˛ na zwie˛kszenie błe˛du wyznaczanej wielkos´ci.
Podobny wpływ maja˛ zmiany wilgotnos´ci gleby zwia˛zane z duz˙ymi opadami. W przy-
padku algorytmu 2-kanałowego cze˛s´c´ błe˛dów moz˙e byc´ zwia˛zana z wykorzystywa-
nymi danymi o pokryciu terenu. Zagospodarowanie terenu ulega w ostatnich latach
znacznym modyfikacjom, co moz˙e przekładac´ sie˛ na błe˛dna˛ parametryzacje˛ własnos´ci
spektralnych niektórych trenów. Znaczna i trudna do uwzgle˛dnienia w bazach danych
zmiennos´c´ charakteryzuje tereny rolne, na których rodzaj upraw zmienia sie˛ cze˛sto
z roku na rok.
Kolejny problem zwia˛zany jest z doste˛pnos´cia˛ naziemnych danych fotometrycz-
nych. Korekcja AOD jest ograniczona do obszarów znajduja˛cych sie˛ w promieniu
100 km od stacji pomiarowych, wie˛c dla zachodniej Polski AOD nie jest poprawiana
wzgle˛dem pomiarów naziemnych. W zwia˛zku z problemem optymalnej interpolacji,
w celu oszacowania tzw. promienia wpływu, czy tez˙ skali przestrzennej reprezen-
tatywnos´ci pomiarów naziemnych wykonanych w centrach miast, przeprowadzona
została analiza zmiennos´ci przestrzennej AOD oraz amplitudy tych zmian. Na podsta-
wie uzyskanych wyników stwierdzono, z˙e s´redni wpływ aglomeracji warszawskiej na
aerozolowa˛ grubos´c´ optyczna˛ jest stosunkowo niewielki i wynosi ok. 0,02 (15%).
Zaprezentowane algorytmy zostały wykorzystane do wyznaczania AOD nad tery-
torium Polski, moz˙liwe jest jednak rozszerzenie obliczen´ na inne kraje Europy central-
nej. Stworzone algorytmy, po uwzgle˛dnieniu wykorzystywanych zakresów spektral-
nych, moga˛ byc´ ponadto przystosowane równiez˙ do danych pochodza˛cych z innych
detektorów umieszczonych na satelitach geostacjonarnych. Metoda opracowana w ce-
lu wyznaczenia poprawki atmosferycznej i reflektancji powierzchni w dniu referencyj-
nym jest uniwersalna i moz˙e byc´ uz˙ywana w przypadku dowolnych instrumentów.
Dodatkowo, przygotowane LUT umoz˙liwiaja˛ wyznaczanie rozkładu przestrzennego
nie tylko grubos´ci optycznej aerozolu, ale równiez˙ albeda pojedynczego rozpraszania.
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W tym jednak przypadku niezbe˛dna jest znajomos´c´ AOD, a walidacja jest utrudniona
ze wzgle˛du na mała˛ doste˛pnos´c´ danych pomiarowych SSA i ich duz˙e niepewnos´ci.
Opracowane w ramach prezentowanej rozprawy algorytmy sa˛ obecnie w fazie im-








Atmosfera nad Europa˛ monitorowana jest przez serie˛ satelitów geostacjonarnych
MSG (Meteosat Second Generation) be˛da˛cych jednym z głównych projektów realizo-
wanych przez EUMETSAT (Europejska Organizacja Eksploatacji Satelitów Meteoro-
logicznych) we współpracy z ESA (Europejska Agencja Kosmiczna). EUMETSAT to
mie˛dzyrza˛dowa agencja załoz˙ona w 1986 roku, której celem jest monitoring atmosfery,
oceanu i powierzchni ziemi oraz dostarczanie danych, obrazów i produktów satelitar-
nych dotycza˛cych pogody, klimatu i s´rodowiska. Do EUMETSATu nalez˙y obecnie 30
krajów członkowskich (od 2009 roku równiez˙ Polska) oraz jeden kraj współpracuja˛cy.
MSG jest kontynuacja˛, a zarazem ulepszona˛ wersja˛ poprzedniej serii satelitów, w skład
której wchodziły satelity Meteosat 1-7. System MSG składa sie˛ z 4 meteorologicz-
nych satelitów geostacjonarnych, umieszczonych na orbicie o wysokos´ci 35 800 km.
Podstawa˛ jego działania, podobnie jak w poprzedniej serii, jest współdziałanie dwóch
satelitów: operacyjnego i zapasowego. Pierwszy satelita z serii MSG, MSG1, został
wystrzelony 28 sierpnia 2002 roku i stał sie˛ satelita˛ operacyjnym w styczniu 2005 roku
na pozycji 3,3◦ W. Jego zdje˛cia były poprawiane przez satelite˛ zaste˛pczego, wówczas
Meteosat 7, z połoz˙enia 0◦. W lipcu 2006 Meteosat 7 został przesunie˛ty na punkt 57,5◦E
nad Oceanem Indyjskim, a MSG2 zaja˛ł miejsce satelity operacyjnego nad punktem
przecie˛cia równika z południkiem Greenwich. MSG2 był satelita˛ operacyjnym do lipca
2012 roku, kiedy to jego miejsce zaja˛ł MSG3. Kontynuacja˛ obecnej serii satelitów maja˛
byc´ satelity MTG (Meteosat Third Generation).
Aby satelita znajdował sie˛ na orbicie geostacjonarnej niezbe˛dne jest spełnienie
dwóch warunków. Po pierwsze jego orbita musi byc´ geosynchroniczna, co oznacza,
z˙e okres obiegu satelity jest równy czasowi obrotu Ziemi wokół własnej osi (23h 56m
4s). Po drugie - musi byc´ umieszczony nad równikiem. Pozycje˛ satelity geostacjonar-
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nego moz˙na obliczyc´ korzystaja˛c z III prawa Keplera.
MSG2 został umieszczony nad południkiem 0◦, jednak z powodu kształtu ziemi
oraz grawitacyjnego wpływu Ksie˛z˙yca i Słon´ca połoz˙enie to nie jest zachowywane.
Odpowiedzialne sa˛ za to dwa główne efekty:
– stopniowy wzrost inklinacji satelity, czyli ka˛ta pomie˛dzy płaszczyzna˛ orbity
a płaszczyzna˛ równika, którego konsekwencja˛ sa˛ oscylacje satelity w kierun-
ku północ - południe, przy czym maksymalne wychylenie z połoz˙enia 0◦ równe
jest inklinacji. Tak długo jak obserwowany ka˛t wychylenia jest mniejszy niz˙ 0,3◦
nie sa˛ podejmowane z˙adne działania. Jednak z upływem czasu inklinacja ros´nie
i konieczna jest korekta pozycji satelity. Wzrost inklinacji jest cze˛sto czynnikiem
ograniczaja˛cym czas z˙ycia obiektu, gdyz˙ manewry zwia˛zane z korygowaniem
pozycji satelity sa˛ kosztowne pod wzgle˛dem zuz˙ycia paliwa, a po jego wyczer-
paniu inklinacja ros´nie o około 0,9◦ rocznie.
– dryf satelity, którego przyczyna˛ jest kształt ziemi, a zwłaszcza rozmieszcze-
nie głe˛bokich oceanów, co powoduje odste˛pstwa pola grawitacyjnego ziemi od
kształtu sferycznego. W efekcie satelity połoz˙one w lokalnych maksimach pola
be˛da˛ przemieszczały sie˛ w kierunku minimów, które znajduja˛ sie˛ nad Oceanem
Indyjskim oraz nad wschodnia˛ cze˛s´cia˛ Pacyfiku i sa˛ lokalizacjami zapewniaja˛cymi
stabilnos´c´ satelity. MSG2 znajduje sie˛ w takim miejscu pola grawitacyjnego, które
skutkuje dryfem obiektu na wschód. Kiedy satelita osia˛ga maksymalne wyzna-
czone wychylenie z połoz˙enia 0◦, uruchamia silniki, aby powrócic´ na nominalna˛
pozycje˛. Cykl ten powtarza sie˛ co kilka miesie˛cy i nie wymaga duz˙ego zuz˙ycia
paliwa.
A.2 SEVIRI
A.2.1 Budowa i skanowanie
SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and Infrared Imager) to radiometr zainstalo-
wany na pokładzie MSG. SEVIRI jest instrumentem o 50 centymetrowej aperturze,
którego układ optyczny składa sie˛ z 3 zwierciadeł o s´rednicach kolejno: 510 mm, 200
mm, 60 mm.
Na sygnał odbierany przez detektor składa sie˛ kilka czynników: radiancja atmos-
fery, straty promieniowania przy przechodzeniu przez instrumenty, ka˛t widzenia oraz
rozmiary apertury (EUMETSAT, 2007a).
SEVIRI skanuje powierzchnie˛ ziemi linia po linii (Aminou, 2002). Dostarcza da-
nych w zakresie promieniowania krótko i długofalowego, a kluczowa˛ własnos´cia˛ tego
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Rycina A.1: Schemat skanowania powierzchni ziemi przez radiometr SEVIRI (Muller,
2007).
radiometru jest zbieranie danych w cyklu 15-minutowym, podczas gdy w poprzed-
niej serii Meteosatów czas obrazowania wynosił 30 minut. Tak dobra rozdzielczos´c´
czasowa pozwala na monitoring nawet szybkich zmian w atmosferze, zwia˛zanych
z dynamicznymi procesami meteorologicznymi.
Obraz ziemi jest otrzymywany w wyniku dwukierunkowego skanowania. Dane
zbierane sa˛ w liniach, ze wschodu na zachód, przy czym detektor zaczyna prace˛ od
południa i skanuje ku północy, z krokiem ± 5,5◦. Obraz całej ziemi uzyskiwany jest
po 1250 krokach, a dane zbierane sa˛ w cia˛gu 12 minut. Po tym czasie lustro skanuja˛ce
wraca na pierwotna˛ pozycje˛, a odpowiednio zaprojektowany mechanizm ustawia na
drodze optycznej przyrza˛du ciało doskonale czarne, co umoz˙liwia kalibracje˛ kanałów
w podczerwieni. Po 15 minutach rozpoczyna sie˛ kolejny cykl skanowania.
133
A.2.2 Kalibracja
Do kalibracji kanałów termalnych detektor SEVIRI wykorzystuje pomiary dwóch
z´ródeł kalibracyjnych: przestrzeni kosmicznej oraz ciała doskonale czarnego znajdu-
ja˛cego sie˛ w instrumencie (Pili, 2000). Podczas pomiaru skierowanego w przestrzen´
kosmiczna˛ rejestrowany sygnał pochodzi z całkowitej drogi optycznej przyrza˛du.
W przypadku zastosowania ciała doskonale czarnego umieszczane jest ono w taki
sposób, aby pominie˛ta była przednia cze˛s´c´ układu optycznego. Własnos´ci optyczne
tej cze˛s´ci detektora zostały zmierzone przed wyniesieniem satelity na orbite˛, a tempe-
ratura jest stale monitorowana. W razie potrzeby ciało doskonale czarne moz˙e zostac´
podgrzane tak, by miało temperature˛ przedniej cze˛s´ci układu optycznego. W efekcie
para pomiarów pozwala na oszacowanie własnos´ci pozostałej cze˛s´ci układu optyczne-
go i wyznaczenie współczynników kalibracyjnych. Przeprowadzona w opisany sposób
kalibracja zapewnia dokładnos´c´ pomiaru rze˛du 1◦ dla wszystkich kanałów termalnych
(Pili, 2000).
Na pokładzie satelity nie odbywa sie˛ kalibracja bezwzgle˛dna dla kanałów krótko-
falowych, wykonywana jest natomiast tzw. zaste˛pcza kalibracja (Govaerts et al., 2001).
Wykorzystywane w tym celu sa˛ obserwacje wykonywane dla dobrze okres´lonych pik-
seli obejmuja˛cych róz˙ne typy podłoz˙a (bezchmurne: pustynia i ocean), a takz˙e wysokie
chmury o duz˙ej grubos´ci optycznej (Govaerts et al., 2001). Odpowiedz´ spektralna
kalibrowanych kanałów porównywana jest z wynikami symulacji wykonywanych za
pomoca˛ modelu transferu promieniowania 6S (Vermote et al., 2006)(str. 62). Kon´cowym
produktem kalibracji zaste˛pczej sa˛ współczynniki „cal slope” i „cal offset” wykorzy-
stywane do skalowania radiancji (wzór A.1). Współczynniki te sa˛ aktualizowane po
kaz˙dej kalibracji (Schmetz et al., 2002). Opisana metoda kalibracji zapewnia dokładnos´c´
pomiaru radiancji rze˛du 4-6%.
A.3 Przetwarzanie danych z SEVIRI
Dane uzyskane z SEVIRI, w zalez˙nos´ci od stopnia ich przetworzenia, podzielone sa˛
na dwa poziomy: poziom 1,0 zawiera informacje˛ na temat ilos´ci zliczen´ zarejestrowa-
nych przez detektor, natomiast dane z poziomu 1,5 odpowiadaja˛ skalibrowanej i wy-
skalowanej radiancji (Pili, 2000). Przetwarzanie danych z poziomu 1,0 do 1,5 przebiega
w kilku krokach (Muller, 2007). Dla kanałów termalnych sa˛ to:
– linearyzacja - nieliniowos´c´ detektorów została ustalona przed wyniesieniem ra-
diometru na orbite˛ i informacja ta jest uz˙ywana do linearyzacji danych pomiaro-
wych;
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– konwersja sygnału na radiancje˛;
– poprawianie pozostałych niezgodnos´ci pomie˛dzy odpowiedziami detektorów
z danego kanału przy uz˙yciu danych statystycznych;
– kalibracja przy uz˙yciu ciała doskonale czarnego;
– liniowe skalowanie z wykorzystaniem współczynników „cal slope” i „cal offset”
(134) według wzoru A.1
I = calo f f set + (calslope ·dane). (A.1)
Współczynniki te sa˛ dobrane tak, by zakres zmiennos´ci radiancji mies´cił sie˛
w przedziale 0-1023. Podczas konwersji danych z sygnału na piksele obrazu po-
ziomu 1,5 brany jest pod uwage˛ takz˙e ka˛t skanowania, co zapewnia prawidłowe
skalowanie dla całego obrazu.
Przetwarzanie danych do poziomu 1.5 dla kanałów słonecznych przebiega nato-
miast w naste˛puja˛cych etapach:
– konwersja sygnału na radiancje˛ (brak linearyzacji, jako z˙e kanały słoneczne maja˛
odpowiedz´ liniowa˛);
– poprawianie pozostałych niezgodnos´ci pomie˛dzy odpowiedziami detektorów
z danego kanału przy uz˙yciu danych statystycznych, podobnie jak w przypadku
kanałów termalnych;
– liniowe skalowanie z wykorzystaniem współczynników „cal slope” i „cal offset”
(wzór A.1), przy czym w praktyce uzyskiwane wartos´ci radiancji w pikselach dla
poziomu 1,5 sa˛ zbliz˙one do sygnału w danych z poziomu 1,0;
– zaste˛pcza kalibracja, w wyniku której wyznaczane sa˛ nowe wartos´ci współczyn-
ników „cal slope” i „cal offset”.
W efekcie dane z poziomu 1.5 zawieraja˛ radiancje˛ zapisana˛ w formacie 10-bitowym.
Dane te, zgeolokalizowane, skalibrowane i wyskalowane sa˛ domys´lnie przekazywane
z satelity w postaci pakietów składaja˛cych sie˛ z:
– nagłówka (ang. data header) zawieraja˛cego dodatkowe informacje, które sa˛ znane
na pocza˛tku cyklu skanowania;
– włas´ciwych danych (ang. image line), składaja˛cych sie˛ z 3712 grup, z których kaz˙da
zawiera linie skanów dla 12 kanałów (3 linie dla HRV i po jednej dla pozostałych
11 kanałów);
135
– stopki (ang. data trailer), zawieraja˛cego dodatkowe dane, które zostały wygene-
rowane lub zostały poznane podczas trwania skanowania.
Struktura ta moz˙e ulegac´ modyfikacjom. Mianowicie uz˙ytkownicy odbieraja˛cy da-
ne przez „Dissemination Service” (w tym Instytut Geofizyki) otrzymuja˛ informacje
w postaci grup 464 linii w formacie okres´lanym jako HRIT Image Segment Files (EU-
METSAT, 2007a). W tej wersji danych nagłówek i stopka zasta˛pione sa˛, odpowiednio,
prologiem i epilogiem, a na obraz całego obszaru widzianego przez detektor składa
sie˛ 8 segmentów. Oprócz informacji na temat zmierzonej radiancji pliki zawieraja˛ dane
dodatkowe, takie jak współczynniki „cal slope” i „cal offset” (prolog).
A.4 Pobieranie danych i geometria
Pierwszym krokiem przetwarzania odebranych informacji jest pobranie, dekom-
presja i scalenie danych dla segmentu 8 obejmuja˛cego obszar od 44 równolez˙nika do
bieguna. Autorem programu wykorzystanego do dekompresji danych jest Fabrice Du-
cos. Plik powstały po scaleniu prologu, segmentu i epilogu jest naste˛pnie transformo-
wany do formatu „raw” zawieraja˛cego dane HRIT z poziomu 1,5, czyli wyskalowana˛
radiancje˛. Uzyskane w ten sposób obrazy moz˙na odczytac´ np. w MATLAB-ie i wy-
korzystac´ do dalszych obliczen´ po uprzednim dowia˛zaniu współrze˛dnych geogra-
ficznych. Kaz˙demu pikselowi obrazu HRIT odpowiada para współrze˛dnych: numer
kolumny c i wiersza l, które okres´laja˛ połoz˙enie piksela na obrazie, i które przekształ-
cic´ nalez˙y na współrze˛dne geograficzne. Połoz˙enie piksela na kuli ziemskiej okre-
s´lane jest przez długos´c´ (±180◦, W-E) i szerokos´c´ geograficzna˛ (± 90◦, S-N). Relacja
pomie˛dzy współrze˛dnymi na obrazie a współrze˛dnymi geograficznym jest zdetermi-
nowana przez dwie liniowe funkcje skaluja˛ce (Wolf, 1999) okres´lone przez współczyn-
niki kierunkowe i stałe, przy czym jedna z tych wartos´ci zmienia sie˛ w zalez˙nos´ci od
segmentu.
Poniewaz˙ ka˛t, pod jakim padaja˛ fotony słoneczne, ma duz˙y wpływ na oddziaływa-
nie promieniowania z atmosfera˛ i powierzchnia˛ ziemi, konieczne jest wyznaczenie dla
kaz˙dego piksela geometrii pomiaru i połoz˙enia Słon´ca. W obydwu przypadkach, na
podstawie długos´ci i szerokos´ci geograficznej, obliczane sa˛ ka˛ty zenitalny i azymutalny,
przy czym w obliczeniach pozycji Słon´ca niezbe˛dne jest uwzgle˛dnienie równiez˙ aktu-
alnej daty i godziny. Z tego wzgle˛du dodatkowo uwzgle˛dniona musi byc´ poprawka na
czas skanowania SEVIRI. Czas zapisany w poszczególnych plikach z danymi oznacza
czas rozpocze˛cia skanowania. Instrument zaczyna pomiary od bieguna południowego
(ryc. A.1), zatem rzeczywisty czas pomiaru dla Polski róz˙ni sie˛ od nominalnej godziny
o około 12 minut. Wielkos´c´ ta ma znacza˛cy wpływ na okres´lenie połoz˙enia Słon´ca,
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a tym samym na wyznaczenie reflektancji na górnej granicy atmosfery.





gdzie I to zmierzona radiancja, k współczynnik koryguja˛cy odległos´c´ Ziemia - Słon´ce,
ITOA strumien´ promieniowania słonecznego na górnej granicy atmosfery dla poszcze-
gólnych kanałów a θ ka˛t zenitalny Słon´ca (EUMETSAT, 2012a).
W przypadku kanałów w podczerwieni sygnał konwertowany jest na temperature˛
jasnos´ciowa˛. Wielkos´c´ te˛ oblicza sie˛ dla kanałów 4-11 (Muller et al., 2007; EUMETSAT,











gdzie Tb to temperatura jasnos´ciowa, I zmierzona radiancja, ν liczba falowa a λ długos´c´
fali dla centralnej długos´ci fali w danym kanale. Stałe c1 i c2 wynosza˛ odpowiednio
1,19104∗10−5 i 1,43877. Temperatura jasnos´ciowa wykorzystywana jest w obliczeniach






W rozdziałach 4 i 6 opisano wyniki badan´ uzyskane na podstawie pomiarów pro-
wadzonych za pomoca˛ dwóch re˛cznych fotometrów Microtops II w zakresie promie-
niowania widzialnego i bliskiej podczerwieni. Pierwszy instrument uz˙ywany był juz˙
podczas kampanii pomiarowej SAWA w 2005 roku. Dla kaz˙dego z kanałów AOD (τλ)







−τλ,Ray−τλ,O3 −τλ,NO2 , (B.1)
gdzie m oznacza mase˛ optyczna˛ atmosfery, k jest współczynnikiem koryguja˛cym od-
ległos´c´ Ziemia - Słon´ce, Iλ0 - spektralna˛ stała˛ słoneczna˛ a Iλ to strumien´ promienio-
wania bezpos´redniego. Wielkos´ci τλ,Ray, τλ,O3 i τλ,NO2 oznaczaja˛ grubos´ci optyczne
molekuł powietrza (rozpraszanie Rayleigha), ozonu i dwutlenku azotu. Dwie ostatnie
wartos´ci szacowane sa˛ na podstawie s´rednich miesie˛cznych wieloletnich definiuja˛cych
całkowita˛ zawartos´c´ tych gazów w kolumnie atmosfery. Dane dotycza˛ce NO2 pochodza˛
z detektora SCHIAMACHY (lata 2003-2007), natomiast ilos´c´ O3 wyznaczana jest z kli-
matologii opracowanej na podstawie pomiarów z detektora TOMS (str. 44) wykona-
nych w latach 1978-2004.
W celu zminimalizowania potencjalnego błe˛du zwia˛zanego z ustawieniem detek-
torów w kierunku Słon´ca w kaz˙dej serii pomiarowej wykonywanych było 4-6 skanów.
Do dalszego procesowania wybierane były pomiary z najmniejszym odchyleniem stan-
dardowym. Aby wybrac´ pomiary z najlepszym ustawieniem Microtopsa w kierunku
Słon´ca zaimplementowany został algorytm analizuja˛cy serie˛ wykonanych pomiarów.
Kaz˙dy skan składa sie˛ z 32 pomiarów zebranych dla kaz˙dego z 5 kanałów (3 pomiary
na sekunde˛). Spos´ród zebranych danych wybierane sa˛ 4 pomiary dla kaz˙dego kanału,
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dla których wartos´c´ sygnału była najwie˛ksza. W kolejnym kroku wybrane wartos´ci sa˛
us´redniane, a naste˛pnie poddawane dalszej obróbce.
Do zapewnienia wysokiej jakos´ci danych niezbe˛dna jest odpowiednia kalibracja
fotometrów. Współczynniki kalibracyjne wyznaczane były metoda˛ Langleya (Shaw,
1983) podczas kilku kampanii pomiarowych prowadzonych na Teneryfie (2008 rok,
POLAR-AOD www.polaraod.isti.cnr.it:8080/Polar/), w Strzyz˙owie (2010 rok, POLAND-
AOD) i na Zugspitze (2011 rok, Niemcy). Porównanie otrzymanych współczynników
kalibracyjnych ze stałymi zapisanymi w pamie˛ci urza˛dzenia (kalibracja fabryczna)
wskazuje na długoterminowa˛ stabilnos´c´ fotometrów (tabela B.1). Z tego powodu nie-
pewnos´c´ wyznaczanej grubos´ci optycznej, w oparciu o współczynniki uzyskane z kali-
bracji Langleya (Shaw, 1983) oraz odchylenia standardowego sygnału, przyje˛ta została
na poziomie ±0,015 dla wszystkich kanałów spektralnych.
Do przetwarzania danych z lat 2005-2011 uz˙yte zostały wartos´ci współczynników
kalibracyjnych otrzymanych w wyniku liniowej interpolacji współczynników fabrycz-
nych i tych wyznaczonych podczas pomiarów terenowych.
Tabela B.1: Porównanie współczynników kalibracyjnych instrumentów Microtops
nalez˙a˛cych do IGFUW (numer seryjny 10562) i IOPAN (numer seryjny 5358).
B.2 MFR-7
Przyrza˛dy MFR-7 (Multifilter Rotating Shadowband Radiometer) wyposaz˙one sa˛
w jeden szerokopasmowy (300-1100 nm) i 6 wa˛skich (o szerokos´ci 10 nm) kanałów
spektralnych (415, 500, 610, 675, 870, 940 nm) i mierza˛ promieniowanie słoneczne.
W przeciwien´stwie do fotometru słonecznego typu CIMEL, w MFR-7 nie zastoso-
wano automatycznego systemu s´ledzenia słon´ca, a jedynie ruchoma˛ przesłone˛, która
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okresowo blokuje dopływ bezpos´redniego promieniowania słonecznego. Dzie˛ki te-
mu moz˙liwy jest pomiar strumienia promieniowania całkowitego oraz rozproszone-
go. Tym samym strumien´ promieniowania bezpos´redniego, który jest wymagany do
wyznaczania AOD na podstawie prawa Lamberta-Beera, wyznaczany jest z róz˙ni-
cy składowej całkowitej oraz rozproszonej strumienia promieniowania. Rozdzielczos´c´
czasowa pomiarów MFR-7 wynosi 15 sekund, jednak wykorzystane dane z poziomu
2.0 zostały us´rednione w interwale 1-minutowym. Dane te sa˛ pozbawione wpływu
chmur poprzez zastosowanie metod eliminacji przypadków, gdy tarcza słoneczna nie
była przez nie przesłonie˛ta, w oparciu o kryteria zmiennos´ci czasowej sygnału analo-
gicznie do metody, jaka˛ stosuje sie˛ w sieci badawczej AERONET (Smirnov et al., 2000).
Podobnie jak w AERONET, uwzgle˛dniany jest wpływu ozonu oraz NO2 na grubos´c´
optyczna˛ w zakresie widzialnym i ultrafioletu. W tym przypadku całkowita zawar-
tos´c´ obu gazów jest zakładana na podstawie wartos´ci klimatologicznych dla danego
miesia˛ca roku.
Instrument MFR-7 poddawany jest regularnej kalibracji metoda˛ Langleya (Shaw,
1983). Jednak ze wzgle˛du na znaczna˛ degradacje˛ własnos´ci optycznych dyfuzora oraz
filtrów, jak równiez˙ z powodu zmian odpowiedzi zenitalnej dyfuzora niepewnos´c´ wy-
znaczanego AOD jest wyz˙sza niz˙ w przypadku Microtopsa. W oparciu o testy czułos´ci
przyrza˛du i porównanie z detektorem CIMEL została ona okres´lona na poziomie 0,025.
W opisywanych badaniach wykorzystane zostały wartos´ci AOD w długos´ciach fali
odpowiadaja˛cych kanałom spektralnym detektora SEVIRI: 635 i 1640 nm. Wyjs´ciowe
AOD zostało przeskalowane do wymienionych długos´ci fali przy uz˙yciu wykładni-
ka Ångströma uzyskanego z pomiarów wykonywanych w ramach sieci AERONET
i Poland-AOD (wzór 2.70). W obliczeniach dla kanału 635 nm uz˙yto danych dla dwóch
długos´ci fali (500 i 615 lub 675 nm), natomiast w przypadku kanału 1640 nm dla 4 dłu-
gos´ci fali (500, 675, 870, 1020 nm).
B.3 Ceilometr
Ceilometr CHM15K (www.jenoptik-los.com), zaprojektowany w celu badania wy-
sokos´ci podstawy chmur (Martucci et al., 2010) przy uz˙yciu techniki lidarowej (OCon-
nor et al., 2004), dostarcza informacji o chmurach do wysokos´ci 15 km. Dzie˛ki wysokie-
mu stosunkowi sygnału do szumu CHM15K moz˙e byc´ wykorzystywany równiez˙ do
wyznaczania wysokos´ci warstwy granicznej (Eresmaa et al., 2006; Munkel et al., 2007),
a takz˙e do badania własnos´ci aerozolu w pionowej kolumnie powietrza, sie˛gaja˛cej
s´rodkowej troposfery (Sundstrom et al., 2009; Markowicz et al., 2008; McKendry et al.,
2009; Flentje et al., 2010; Frey et al., 2010; Heese et al., 2010).
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Przyrza˛d ten wykorzystuje laser Nd-YAG (1064 nm) z pompa˛ diodowa˛, o cze˛stotli-
wos´ci repetycji sygnału 5-7 KHz i energii 8 µJ. Odbiornik ceilometru CHM15K składa
sie˛ z 5 soczewek, które kieruja˛ promieniowanie rozproszone wstecznie do fotodiod la-
winowych, a naste˛pnie do licznika fotonów. Rozbiez˙nos´c´ wia˛zki laserowej to około 100
µrad. Rozdzielczos´c´ pionowa instrumentu wynosi około 15 m, a pomiary sa˛ us´redniane
po 30 s.
Kompresja geometryczna odpowiada za utrate˛ cze˛s´ci sygnału pochodza˛cego z ob-
szaru bliskiego instrumentowi i jest zwia˛zana z przesunie˛ciem odbiornika wzgle˛dem
nadajnika (Stelmaszczyk et al., 2005). Działanie ceilometru CHM15K oparte jest na jed-
nosoczewkowym układzie optycznym, który zapewnia mniejsza˛ kompresje˛ geometry-
czna˛ niz˙ tradycyjny, dwuosiowy układ. Dzie˛ki temu ceilometr pozwala na badanie
chmur i aerozolu w najniz˙szych warstwach troposfery. Typowa wysokos´c´, do której
zachodzi zjawisko kompresji geometrycznej, to około 1200 m n.p.t., podczas gdy w
ceilometrze nalez˙a˛cym do IGFUW wysokos´c´ ta została zredukowana do 650 m n.p.t.
dzie˛ki zmianom w aperturze urza˛dzenia. Ponadto stosowana jest korekcja kompresji
geometrycznej oparta na pomiarach horyzontalnych (Berkoff et al., 2003), która dodat-
kowo zmniejsza ten dystans do 250 m.
Powyz˙ej zasie˛gu kompresji geometrycznej logarytm sygnału lidarowego S(z) jest
liniowa˛ funkcja˛ zasie˛gu, a nachylenie tej funkcji to podwójny współczynnik ekstynkcji:
lnS(z) = ln(Cβ)−2zσz + lnO(z) z < zoverlap, (B.2)
lnS(z) = ln(Cβ)−2zσz z > zoverlap, (B.3)
gdzie O(z) oznacza funkcje˛ opisuja˛ca˛ kompresje˛ geometryczna˛ a σ i β to współczyn-
niki rozpraszania i rozpraszania wstecznego. Znajomos´c´ współczynnika rozpraszania
wstecznego na powierzchni umoz˙liwia oszacowanie stałej lidarowej C. Profil współ-
czynnika ekstynkcji był wyznaczany na podstawie metody Kletta-Fernanda-Sasano





ηi j współczynnik korelacji mie˛dzy punktami i i j
θ ka˛t zenitalny
θs ka˛t zenitalny słon´ca
θv ka˛t zenitalny satelity
Θ ka˛t rozproszenia
λ długos´c´ fali
µ cosinus ka˛ta zenitalnego
ρ reflektancja
ρsur f reflektancja powierzchni
ρTOA reflektancja na górnej granicy atmosfery




τ grubos´c´ optyczna aerozoli
τre f grubos´c´ optyczna aerozoli w dniu referencyjnym
τret grubos´c´ optyczna aerozoli w dniu zanieczyszczonym
ϕ ka˛t azymutalny
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∆ϕ wzgle˛dny ka˛t azymutalny
ω albedo pojedynczego rozpraszania
bias s´rednia róz˙nica





ri j odległos´c´ mie˛dzy punktami i oraz j
rz promien´ Ziemi
rms s´redni bła˛d kwadratowy
xa wektor skorygowanej AOD
xb wektor nieskorygowanej AOD (background field)
y wektor obserwacji
A albedo planetarne








Rg uniwersalna stała gazowa
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Sa macierz kowariancji błe˛du informacji a priori





6S Second Simulation of a Satellite Signal in the Solar Spectrum
A-Train Afternoon Train
AATSR Advanced Along Track Scanning Radiometer
ACE-Asia Aerosol Characterization Experiment
AD-Net Asian Dust Network
AERONET Aerosol Robotic Network
AOD Aerosol Optical Depth, aerozolowa grubos´c´ optyczna
ARFINET Aerosol Radiative Forcing over India NETwork
AQUA satelita NASA Earth Science
AVHRR Advanced Very High-Resolution Radiometer
BRDF Bidirectional Reflectance Distribution Function
CIAT Centro Internacional de Agricultura Tropical
CIESIN Center for International Earth Science Information Network
CMDL Climate Monitoring and Diagnostics Laboratory Aerosol Network
DMS dimetylosiarczany
DREAM Dust Regional Atmospheric Model
EARLINET European Aerosol Research Lidar Network




ESA Europejska Agencja Kosmiczna
EUMETSAT Europejska Organizacja Eksploatacji Satelitów Meteorologicznych
FLAMBE Fire Locating and Modeling of Burning Emissions
FORTRAN Formula Translating System, je˛zyk programowania
FOV Field Of View, pole widzenie instrumentu
GAW Global Atmosphere Watch
GDAS Global Data Assimilation System
GEIA Annual SOx/NOx Global Emissions Inventory
GEM-AQ Global Environmental Multiscale – Air Quality
GMS5 Geostationary Meteorological Satellite 5]
GOCART Goddard Chemistry Aerosol Radiation and Transport
GOES Geostationary Operational Environmental Satellite
GOP Górnos´la˛ski Okre˛g Przemysłowy
HITRAN HIgh-resolution TRANsmission molecular absorption database
HRV High Resolution Visible channel
HYSPLIT Hybrid Single Particle Lagrangian Integrated Trajectory model
IGFUW Instytut Geofizyki Uniwersytetu Warszawskiego
IMGW-PIB Instytut Meteorologii i Gospodarki Wodnej - Pan´stwowy Instytut
Badawczy
IMPROVE Interagency Monitoring of Protected Visual Environments
LCL Lifting Condensation Level, poziomu kondensacji z podniesienia
LTR Laboratorium Transferu Radiacyjnego
LUT Look up Tables
MACC Monitoring Atmospheric Composition and Climate
MATLAB MATrix LABoratory, je˛zyk programowania
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MFR-7 Multifilter Rotating Shadowband Radiometer
MISR Multi-angle Imaging SpectroRadiometer
MODIS Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer
MPLNET Micro-Pulse Lidar Network
MSG2 Meteosat Second Generation 2
MTSAT-1R Multi-functional Transport Satellite
NAAPS Navy Aerosol Analysis and Prediction System
NCEP/NCAR National Centers for Environmental Prediction / National Center
for Atmospheric Research
NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration
NOGAPS Navy Operational Global Atmospheric Prediction System
OMI Ozone Monitoring Instrument
PAN Polska Akademia Nauk
PBL Planetary Boundary Layer, planetarna warstwa graniczna
PM Particular Matter, pył zawieszony
PolarAOD Polar Aerosol Optical Depth Measurement Network Project
POLDER Polarization and Directionality of the Earth’s Reflectances
SAF Satellite Application Facilities
SAWA SAharan dust over WArsaw
SCHIAMA-
CHY
Scanning Imaging Absorption Spectrometer for Atmospheric Char-
tography
SeaWIFS Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor
SEVIRI Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager
SKYNET Atmospheric radiation and weather observation network in Ja-
pan
SMAC Simplified Method for Atmospheric Correction
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SOS Successive Orders of Scattering
SSA Single Scattering Albedo
SST Sea Surface Temperature, temperatura powierzchni oceanu
TERRA satelita NASA Earth Science
TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer
TWV Total Water Vapor, całkowita zawartos´c´ pary wodnej w kolumnie
atmosfery
USGS U.S. Geological Survey
UTC Coordinated Universal Time, uniwersalny czas koordynowany
VIIRS Visible Infrared Imaging Radiometer Suite
WIOS´ Wojewódzki Inspektorat Ochrony S´rodowiska
WMO World Meteorological Organization, S´wiatowa Organizacja Me-
teorologiczna
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